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A talaj fizikai és hidraulikus tulajdonságai alapvető információt jelentenek a talaj,
az ökológiai és a légköri modellezésben. E tulajdonságok a talaj hő- és víztranszport
folyamatait határozzák meg (Campbell, 1974), szabályozzák a földfelszín és a légkör
határán zajló kicserélődési folyamatokat, és hatással vannak a növényzet eloszlására is
(Sauer et al., 2006). A felszín légkört befolyásoló szerepe a modern meteorológiában
soha sem volt kétséges (Richardson, 1922; Charney et al., 1975; Betts, 2009), így
leginkább a felszín különböző tulajdonságainak légkörre gyakorolt hatását és ennek mér-
tékét vizsgálják. Ezen vizsgálatokat két csoportra oszthatjuk: a felszín és légkör közötti
kapcsolatot tekinthetjük csatolatlannak (McCumber & Pielke, 1981; Shao & Iran-
nejad, 1999; Ács, 2003), vagy csatoltnak, interaktívnak (Deardorff, 1978; Shukla
& Mintz, 1982; Sud et al., 1988; Xue, 1997; Betts, 2001; Betts & Viterbo, 2005;
Santanello et al., 2009). Napjainkban már nemcsak a kölcsönhatási folyamatok meg-
ismerése a cél, hanem a visszacsatolási mechanizmusok erősségének (Wullschleger
et al., 2000) becslése is, melyeket egyelőre többnyire éghajlati modellekkel vizsgálnak
(Findell & Eltahir, 1997; Koster et al., 2004; Seneviratne et al., 2006).
A felszín és légkör közti visszacsatolási mechanizmusok közül a talajnedvesség-
csapadék kölcsönhatása a legfontosabb (Yeh et al., 1984; Oglesby & Ericson, 1989;
Beljaars et al., 1996). A talajnedvesség alapjaiban határozza meg a földfelszíni pá-
rolgás mértékét, hiszen annak ellenére, hogy a felszínt különböző növényi társulások
borítják, az általuk elpárologtatott vízhez a talajon keresztül jutnak hozzá. A párolgást
emiatt evapotranszspirációnak is nevezik, magában foglalva a talaj evaporációjának és
a növényzet transzspirációjának folyamatát. Időjárási helyzettől függően az így, a lég-
körbe kerülő vízgőz szabályozza a felhő és csapadékképződést (Hohenegger et al.,
2009). Habár Földünk felszínének mintegy 70%-át óceánok borítják, mégis a földfelszín-
re hulló csapadék kb. 60%-a a földfelszíni (növényzet) párolgásból származik (Mintz
& Walker, 1993). Így könnyű belátni, hogy a talajnedvesség hatással van a csapadék-
képződésre. Emellett, amennyiben egy adott területen – pl. blokkoló anticiklon miatt
– hosszabb ideig nem hull csapadék, a kiszáradt talaj nem tud nedvesség utánpótlást
biztosítani a konvektív csapadékképződés számára, amely a száraz időszak kitolódását
eredményezheti (Seneviratne et al., 2006; Santanello et al., 2007). Mivel a ta-
lajnedvességet – az időjárási és geomorfológiai feltételek mellett – a talaj hidraulikus
paraméterei is meghatározzák, pontos becslésük fontos lehet a mind a meteorológiai,
mind a klimatológiai modellezésben.
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Célok
A meteorológiai modellek igen összetett folyamatrendszert kezelnek, melyekben a
felszín – és ebben a talaj – igen kis tényezőnek számít. Azonban a talaj tulajdonságai
a párolgáson keresztül szerepet játszanak a légkör alsó rétegeiben zajló folyamatokban.
Az egységes és átfogó tanulmányok hiánya miatt egyelőre nem ismert, hogy mely talaj-
paraméterek fontosak a leginkább a konvektív csapadék képződés befolyásolásában.
Elsődleges célunk a talaj hidrofizikai tulajdonságaira egy érzékenységi hierarchia
felállítása, amennyiben létezik ilyen. A vizsgálathoz az MM5 modellt használjuk. Az
elemzés során:
• A talaj hidrofizikai tulajdonságai közül nagy hangsúly fektetünk, hogy a csapa-
dékra nézve az eltérő adatbázisokból származó talajtextúra területi eloszlás és az
eltérő talajadatbázisokból származtatott talajparaméter-együttesek milyen hatás-
sal vannak.
• Az összehasonlítandó tulajdonságok változtatásával esettanulmányokat végzünk
olyan napokra melyeken konvektív csapadék volt megfigyelhető.
• A szimulált csapadékmezők közti különbséget az egyes tulajdonságok függvényé-
ben beválási index és korreláció számításával határozzuk meg. Ehhez szükséges az
esettanulmányokra mért csapadékmezők előállítása, melyeket csapadékmérő edé-
nyes mérésekből interpolálunk a modellben alkalmazott mezőre.
Másrészt klimatológiai skálán, egy saját készítésű, többrétegű vízmérleg modell
segítségével a különböző talajadatbázisokból meghatározott talajparaméterekre elemez-
zük Magyarországon a XX. századra nézve a vízmérleg összetevők évi menetét és területi
eloszlását. A modell tulajdonságainak az alábbi feltételeknek kell eleget tennie:
• A klimatológiai méréseket tartalmazó adatbázisokban a meteorológiai paraméte-
rek száma csekély, így a részletes folyamatleírás és a felhasznált változók közötti
egyensúlyt fenntartása fontos. Emellett, ha több változó áll rendelkezésre, ezek
felhasználása ne okozzon akadályt.
• Tekintettel arra, hogy a felszín párolgásában a talaj és a növényzet egyaránt sze-
repet játszik, a modellnek talajtextúra és felszínborítottság függőnek kell lennie.
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A vízmérleg modell elkészítését követően, az eredmények alapján a következő vizsgála-
tokat tűztük ki célul:
• A vízmérleg modell vízkészlet becslését verifikáljuk, lehetőség szerint több adat-
bázison.
• Vizsgáljuk a vízmérleg összetevők évi menetét.
• Összehasonlítjuk a különböző paraméterekkel meghatározott talajok alapján be-
csült vízmérleg összetevők időbeli változását, valamint a területi átlagokat, melye-
ket az 1901–2000-es időszakra átlagolunk.
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2. Irodalmi áttekintés
2.1. A talaj jelentősége a meteorológiai modellekben
A talajnedvesség fontos tényező a földfelszíni víz– és energiamérleg alakulásában
(Wei, 1995; Robock et al., 2000), mely – a párolgáson keresztül – közvetlenül befolyá-
solja a felszín és légkör közötti fluxusokat. A kicserélődési folyamatok révén a planetáris
határréteg (PHR) változásaira is hatást gyakorol (Charney et al., 1975), de hatása
végső soron megmutatkozik a konvektív csapadékban is.
Már igen korán felismerték azt a tényt, hogy a növényzet légkörre gyakorolt hatásá-
nak modellezését nem lehet mellőzni (Richardson, 1922), így a felszíni folyamatokat az
időjárási modellek megjelenésétől kezdve szimulálták. Az első mezoskálájú modellekben
alkalmazott felszíni modellek (Deardorff, 1977, 1978) elsősorban a felszín és a légkör
közötti kicserélődési folyamatok szimulálására helyezték a hangsúlyt. A kicserélődési
folyamatok becsléséhez szükség van olyan felszín borítottságtól és növényzettől függő
paraméterekre, mint pl. az albedó, az érdességi paraméter vagy a felszín vízátvitellel
szembeni ellenállása, röviden felszíni ellenállás. Az albedó a sugárzás-átviteli folyama-
tok szempontjából fontos. Az érdességi paraméter a turbulens kicserélődés intenzitását
befolyásolja. A felszíni ellenállás a talaj-növény rendszerben a víz-átvitel jellemzésénél
nélkülözhetetlen paraméter (Monteith, 1965). Mivel a növényzet tulajdonságai a ren-
delkezésre álló talajnedvességhez szorosan kapcsolódnak, a felszín-légkör kölcsönhatás
vizsgálatok többségében a talajnedvesség légkörre gyakorolt hatását helyezik előtérbe.
Ettől függetlenül még napjainkban is kérdéses, hogy talaj vagy a növényzet van–e na-
gyobb hatással a PHR-re (Braun and Schädler, 2005).
A numerikus előrejelző modellekben a PHR felépüléséhez szükséges rendelkezés-
re álló energia ismerete elengedhetetlen, mint ahogy a felszíni látens hőáram ismerete
is. Ez jelentősen függ – a légköri állapothatározók mellett – a talaj hőmérsékletétől
és nedvességétől, a talaj fizikai tulajdonságaitól, valamint a növényzet borítottságától
(Bhumralkar, 1975; Blackadar, 1976; McCumber & Pielke, 1981; Noilhan &
Planton, 1989; Pielke, 2001). A közös tényező e feltételekben – a légkör hatásától el-
tekintve – a talajnedvesség. A vizsgálatok mindegyike (pl. Manabe, 1969; Dickinson,
1984; Pan & Mahrt, 1987; Pielke & Avissar, 1990; Sun, 1993; Alapaty et al.,
1997; Mölders, 2005) egyértelműen kimutatta, hogy a talajnedvesség változékonysága
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befolyásolja a PHR-en belüli folyamatokat. Numerikus szimulációkban továbbá megfi-
gyelhető volt, hogy gyenge szél mellett, amennyiben a talajnedvesség horizontális el-
oszlása nagy változékonyságot mutat, mezoskálájú cirkuláció léphet fel az eltérő felszíni
fluxusok következtében (Yan & Anthes, 1988; Avissar & Liu, 1996; Raman et al.,
2005). E keletkező mezoskálájú cirkuláció, pedig a lokális konvektív csapadékkeletkezést
befolyásolja. Megfigyeléssel azonban ezt csak öntözött területek felett tudták igazolni
(Segal & Arritt, 1992; Doran et al., 1992).
A talajnedvesség PHR-t befolyásoló szerepe után a konvekció kérdése már csak
egy lépésre van. Rádiószonda megfigyelésekkel igazolták, hogy a konvektív hasznosítha-
tó energia nagyobb az öntözött, mint a nemöntözött területek felett (Pielke & Zeng,
1989). Ezt követően több tanulmány jelent meg, melyekben a talajnedvesség konvekcióra
gyakorolt hatását vizsgálták. Eredményeik szerint a nedves talaj, mint nedvesség forrás
– növelve a nedves statikus energiát – indukálja a konvektív csapadékképződést (Segal
et al., 1995; Clark & Arritt, 1995; Taylor et al., 1997; Eltahir, 1998). Ugyanak-
kor e kölcsönhatás nem egyértelmű. Egyrészt függ az időjárási helyzettől, ugyanis ha a
hőmérséklet profilja a nedves adiabatához közelít, akkor pozitív, a száraz adiabatához
közelítve viszont negatív visszacsatolás figyelhető meg a talajnedvesség és a konvek-
tív csapadék között (Pan et al., 1996; Eltahir & Pal, 1996; Findell & Eltahir,
2003). Másrészt a konvektív csapadék kialakulásában további szerepet játszik a trigger
(Findell & Eltahir, 2003; Juang et al., 2007), valamint a felhő és környezete közötti
kölcsönhatás (Betts, 1992; Ek & Holtslag, 2004). Mivel a vizsgálatokhoz numeri-
kus előrejelző modelleket használnak, ezért a konvektív folyamatokban szerepet játszó
parametrizációs sémáknak is igen nagy a jelentősége. Habár a különböző konvektív fel-
hőképződést becslő sémák, különböző mértékben reagálnak a felszíni változásokra (Pan
et al., 1996; Pal and Eltahir, 1997; Hohenegger et al., 2009) a talajnedvesség-
csapadék kölcsönhatás kimutatható, de eltérő mértékben.
Mint láthattuk a talajnedvesség – a párolgáson keresztül a légköri turbulens át-
keveredés következtében – a konvektív csapadékra is hatással van. A talaj hidraulikus
tulajdonságai – a légköri állapothatározókon kívül – jelentős mértékben befolyásolják
a hidrológiai ciklus többi elemeit is, melyek a talajnedvességre is hatással vannak. A
felszíni elfolyás például rendkívül érzékeny a talajtextúrára és a vízvezető-képesség pa-
rametrizálására (Horton, 1940; Warrach–Sagi et al., 2008). A talajtextúrától való
8
függés pedig az evapotranszspirációra (Ek & Cuenca, 1994; Cuenca et al., 1996;
Mölders, 2005) és a csapadékra (Pan et al., 1996; Koster et al., 2003) is jellemző.
Meteorológiai szempontból a talaj tulajdonságai közül a talaj hidraulikus tulajdonságai
a legfontosabbak. Köztük a szabadföldi vízkapacitásnak (Θw) és a hervadáspontnak (Θw)
van kiemelt szerepe. E paraméterek nem csak a talaj típusától, hanem a talaj hidrauli-
kus függvényeitől és a becslésük során használt kritériumoktól (Ács, 2005) is függenek.
Ugyanakkor e két változó határozza meg leginkább a párolgás mértékét (pl. Chen &
Dudhia, 2001a) a relatív hasznosítható vízkészleten (RHVk=(Θ-Θw)/(Θf -Θw)) keresz-
tül. Az RHVk több tényező függvénye, melyek különbözősége a talajnedvességre és a
párolgásra is hatással van. Meteorológiai szempontból a legfontosabb elemek a talaj-
textúra (pl. Alapaty et al., 1997; Niyogi et al., 1999; Raman et al., 2005), a talaj
hidraulikus függvényei (Cuenca et al., 1996; Shao & Irannejad, 1999; Braun and
Schädler, 2005), a talaj paraméterek meghatározásából eredő szórás (Ek & Cuenca,
1994; Mölders, 2005; Teuling et al., 2009), a tényleges talajnedvesség (McCumber
& Pielke, 1981; Kim & Entekhabi, 1998; Quintanar et al., 2008) és a talaj tu-
lajdonságok térbeli eloszlása (Bell et al., 1980; Rajkai, 1991). A talajhidraulika és a
konvektív csapadék közötti kölcsönhatás mértékének meghatározására több megfigyelési
(Taylor & Lebel, 1998; Taylor & Ellis, 2006; Krauss et al., 2008) és modellezési
(Pan et al., 1996; Emori, 1998; Horváth et al., 2007; Gao et al., 2008) kísérlet volt,
de a tanulmányokban többnyire egy-egy tulajdonságot vizsgáltak.
Amint látható a talaj hidraulikus paraméterei igen bizonytalanok, a használt adat-
bázistól is függenek a talaj mechanikai összetétele és a paraméterek meghatározási mód-
szere mellett. Az adatbázistól való függés kevésbé ismert a meteorológiában (Osborne
et al., 2004; Guo et al., 2006; Teuling et al., 2009). A talajfizikusok között azonban
már több mint egy évtizede ismert az a tény, hogy egy régió talaj tulajdonságai job-
ban jellemezhetők lokális, mintsem globális (pl. Schaap & Leij, 1998; Pachepsky &
Rawls, 1999) adatbázisokkal.
2.2. Vízmérleg modellek használata
Figyelembe véve, hogy alapvetően mezőgazdasági ország vagyunk, hazánkban a
párolgás és a vízkészlet meghatározása fontos feladat (Várallyay, 2008). A földfelszí-
ni párolgás eloszlása igen heterogén, és jelentősen függ – az adott időjárási körülmé-
9
nyek mellett – a felszín és a talaj tulajdonságaitól, valamint a talajnedvességtől. Emiatt
nagy terület feletti mérése lehetetlen, ezért becsléséhez modellekre van szükség. A XX.
század folyamán egyre több módszer látott napvilágot a rendelkezésre álló meteoroló-
giai adatok növekedésével. Három csoportra oszthatjuk őket becslési elveik alapján. A
legkorábbiak a tényleges párolgást a potenciális párolgás alapján egy empirikus vagy
félempirikus együttható segítségével határozták meg, ahol az együttható a talajnedves-
ség függvénye (pl. Szepesiné, 1966; Antal, 1968; Mintz & Walker, 1993). Később
a párolgást a vízellátottság és a párologtató képesség összehasonlításával számították.
Ebben az esetben a vízellátottság egyaránt függ a biológiai és a talaj tulajdonságoktól
(pl. Robertson et al., 1993; Monteith, 1995). Napjainkban a módszerek többsége
a párolgást a felszíni ellenállás (Jarvis, 1976) alapján becsüli (pl. Allen et al., 1998;
Dunkel, 2003). Mindhárom módszer esetén elmondhatjuk, hogy a párolgás számításá-
nál igen fontos a felszínre érkező sugárzás, vagy a felszínközeli hőmérséklet, a felszín (a
növényzet) párolgást-módosító képessége és a talajnedvesség. Emiatt a talajnedvesség
becslése ugyanolyan fontos klimatológiai és meteorológiai szempontból, mint a párolgás.
Habár a talajnedvesség időbeli változása lassúbb, mint a légköri állapothatározóké, te-
rületi eloszlása egyaránt függ a felszín borítottságától és a talaj tulajdonságaitól. Mérése
a párolgáshoz képest egyszerűbb, in-situ és távérzékelési (Hauck et al., 2005; Szilágyi
and Kovács, 2010) technikák egyaránt használatosak, de a módszerek között jelentős
különbségek adódnak (Vinnikov et al., 1999). A mérési eredmények modellekbe történő
asszimilálásának az előrejelzésben van szerepe, a múltbeli vizsgálatokban ez kevésbé al-
kalmazható. Ilyenkor többnyire saját készítésű ún. csöbör-modelleket (Manabe, 1969)
vagy – helyettük – többrétegű talajmodelleket használhatunk, ahol a számítások – a
havi lépték helyett – már napi, órás vagy félórás időléptékben zajlanak. A modellek-
ben a leírt folyamatok összetettsége a vizsgált céloktól függ, de a talaj vízháztartásának
vagy a kicserélődési folyamatok leírására alkalmasak és számítási igényük lényegesen
kisebb, mint a rendszermodelleké (pl. Ács & Hantel, 1998; Fodor & Rajkai, 2004).
Ilyen speciális vizsgálatok pl. a turbulens átvitel (Weidinger et al., 2000), a tényleges
párolgás területi eloszlásának (Dunkel et al., 1989; Ács et al., 2007), az inverz model-
lezési problémáknak (Szabó, 1989) vagy éppen különböző növények mikroklímájának
vizsgálata (Anda & Lőke, 2005; Hunkár, 1990, 2005).
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3. Módszerek
A következő fejezetben először áttekintjük a talaj hidraulikus tulajdonságainak
konvektív csapadékhullásra gyakorolt hatásainak vizsgálati eszközéül választott időjá-
rás előrejelző modell általános tulajdonságait. Ezt követően rátérünk a vizsgálatban
használt modell parametrizációs sémák leírására, és bemutatjuk a modellrendszer szá-
mítási folyamatát. Végül bemutatjuk a klimatológiai vizsgálatokhoz készített vízmérleg
modellt.
3.1. Az MM5 modell
A numerikus szimulációkat az NCAR MM5 Version 3 (MM5) (Dudhia, 1993)
modelljével végeztük. A modell Anthes & Warner (1978) hidrosztatikus egyenlet-
rendszerét alkalmazó MM4 (Anthes et al., 1987) hidrosztatikus modelljén alapszik.
Az MM5 ugyanakkor dinamikáját tekintve már nemhidrosztatikus egyenletrendszert al-
kalmaz. Az egyes fizikai parametrizációk választhatók, melyek közül típusonként 2–5
lehetőség áll a felhasználók rendelkezésére.
3.1.1. Általános jellemzők
Az MM5 hidrosztatikus és nemhidrosztatikus módban is futtatható. A nemhid-
rosztatikus közelítéshez azonban a standard z vertikális koordinátától eltérő rendszerre





ahol pt a modell legfelső szintjének nyomása (konstans), p∗=pf - pt és pf a felszíni nyo-
más. Ezáltal a σ szintek, 1-től 0-ig változnak a felszíntől a modell tetejét jelentő nyomási
szintig (1a. ábra), a domborzatot követve a felszínhez közel sűrűbb, a troposzféra tete-
jéhez közeledve pedig egyre ritkább, a nyomási szintekkel közel párhuzamos rendszert
alkotva.
Hidrosztatikus közelítésben, a modellegyenletekben az időfüggő p∗ kerül előrejel-
zésre. A nyomás hidrosztatikus közelítésben:
p = p∗ · σ + pt. (3.2)
Nemhidrosztatikus közelítésben, a Reynolds átlagolással bármely állapotjelző felírha-
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tó idővel nem változó alap és perturbációs tag összegeként. Így a modell állapotjelzői
(nyomás, hőmérséklet és sűrűség) felírhatók:
p(x, y, z, t) = p0(z) + p
′(x, y, z, t), (3.3)
T (x, y, z, t) = T0(z) + T
′(x, y, z, t), (3.4)
ρ(x, y, z, t) = ρ0(z) + ρ
′(x, y, z, t) (3.5)
egyenletekkel, ahol az időben nem változó alapállapotot a 0 alsó index jelöli, a pertur-
bációs tagokat pedig aposztróf. Ez alapján a σ koordináta és a teljes nyomás:




p(x, y, z, t) = p∗(x, y) · σ(x, y, z) + pt + p′(x, y, z, t). (3.7)
Mivel a hidrosztatikus esettel szemben p∗ most nem időfüggő, ezért a perturbációs nyo-
más (p′) lesz az előrejelzett változó. Tekintettel arra, hogy a nyomást előrejelezzük, nem
a potenciális hőmérséklet (θ), hanem a hőmérséklet (T ) időbeli változása kerül számítás-
ra. Az MM5 modell nemhidrosztatikus hidrotermodinamikai egyenletrendszere (HTER)
(x, y, σ) rendszerben a következő (Dudhia, 1993):
∂p′
∂t

















































































Az egyenletekben a szokásos jelölésekkel cp, γ, g, Rd, f , DA a száraz levegő izobárikus
fajhője, az izobárikus és izochor fajhő aránya, a gravitációs gyorsulás, a száraz levegő























A (3.8) egyenletben a divergencia:






















Az egyenletrendszer főbb tulajdonságai a következők:
• A (3.8) egyenletben a nyomási tendenciára ható diabatikus hatás és skála alatti
hőáram konvergenciája (jobb oldal utolsó zárójeles tagja) elhanyagolható Klemp
& Wilhelmson (1978) munkája nyomán.
• A sűrűség különbségből eredő felhajtó erő (gρ′/ρ) vertikális sebességre gyakorolt
































Az zárójeles tag azért tekinthető nemakusztikusnak, mert a potenciális hőmérsék-
letre a hanghullámok nincsenek jelentős hatással.
• A termodinamikai egyenletben (3.12) a hőmérséklet advekciója (J1), a diabatikus
fűtés (J3) és diffúzió (J4) mellett figyelembe kell venni az adiabatikus állapotvál-
tozás során fellépő hőmérséklet-változást, hiszen nem a potenciális hőmérséklettel











+ v∇p′ − ρ0gw
)
(3.17)
• Szintén a (3.12) egyenletben látható, hogy a potenciális hőmérséklet kiszámításra
kerül; erre a turbulens diffúzió miatt van szükség.
Az MM5 rendszer végleges HTER-ét (Grell et al., 1994) a fenti feltételezések be-
vezetésével, az időfüggő tagok átrendezését követően kapjuk. Mivel a számítások Lam-
berti szögtartó térképvetületre készülnek, ezért a végső egyenletek tartalmazzák a térkép
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ahol φ1 a referencia földrajzi szélesség és φ az adott koordinátához tartozó szélesség. A
nedvesség előrejelzése a HTER-en kívül zajlik, a mikrofizikai parametrizáció függvényé-
ben.
A modell parciális differenciál-egyenleteinek megoldását Arakawa-B eltolt rácson
(1b. ábra) végzik. A rácsok sarkaiban a szélsebesség x és y irányú komponenseit, míg a
rácsközéppontokban az állapothatározókat (és skalárokat), valamint a vertikális sebessé-
get számítják. A rács abban az értelemben eltolt, hogy a horizontális sebességkomponen-
seket nem a rácsközéppontokban számítjuk. A vertikális sebességeket az egyes vertikális
szintek határain (1a. ábra) számítja a modell, míg a horizontális sebességkomponensek,
állapothatározók és egyéb skalármennyiségek az ún. fél-σ szinteken (két σ szint számtani
közepével jellemzett magasságban) kerülnek számításra.
1. ábra: A modell sematikus a) vertikális szerkezete 15 nyomási szintet alkalmazva.
Folytonos vonallal a σ, míg szaggatott vonallal a fél-σ szinteket jelöltük, K a σ szintek
számát, σ értékét mutatja; b) horizontális szerkezete, pontokkal a rács sarkait, míg
kereszttel a rácsközéppontokat jelöltük (Grell et al., 1994).
A modellben az egyenletek megoldásához szemi-implicit sémát használnak. A mo-
delldinamika nemhidrosztatikus jellegéből adódóan hanghullámok is megjelennek, ame-
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lyekhez a CFL (Courant-Fridrichs-Lewy) kritérium értelmében – mely kimondja azt,
hogy a modell stabilitásához a horizontális felbontás és a használt időlépték hányadosá-
nak nagyobbnak kell lennie, mint a leírt legnagyobb sebesség – nagyon rövid időlépcsőre
lenne szükség. Ugyanakkor az egyenleteket szét lehet választani lassú és gyors tagokat
tartalmazó elemekre, így a lassúbb tagokat leíró számításokat kevesebbszer kell meghív-
ni, hatékonyabbá téve a számításokat. A gyorsabb, a momentum és a nyomás közötti
kölcsönhatásokat leíró egyenletekre a Klemp & Wilhelmson (1978) szemi-implicit
sémáját alkalmazzák, míg a hőmérséklet és a nedvesség előrejelzése a normál leap-frog
sémát (az előrejelzett változó függ a változó egy időlépcsővel korábbi értékétől és az
aktuális időlépcsőben zajló tendenciától) követi.
A kezdeti és peremfeltételeket a meghajtó modellből származtatjuk. Mivel a meg-
hajtó modell térbeli felbontása általában kisebb, mint az MM5 modellé, ezért egyrészt
interpolálni kell az adatokat az általunk használt rácsra, másrészt a rácsok méretbeli
különbségéből adódóan relaxációs technikát kell alkalmazni. Ez egy 4 rácsból álló rela-
xációs zónában zajlik, amely zóna legkülső rácspontjaihoz tartozó értékekhez igazítjuk
a modellt, s ahol az igazítás mértéke lineárisan csökken a határtól a modellterület bel-
seje felé haladva. A peremfeltételeken kívül a korlátos tartományú modellekre alsó- és
felső határfeltételeket is kell alkalmazni. A modell alsó határfeltételéül megadjuk, hogy
a horizontális szélkomponensek vertikális gradiense nulla a legalsó modellszinten. Fel-
ső határfeltételként a meteorológiai modellezésben elterjedt ún. szivacsréteg szerepel,
amely a domborzatból eredő gravitációs hullámoknak nem engedi, hogy a modellfelület-
ről visszaverődjenek, hanem elnyeli őket.
3.1.2. Parametrizációs sémák
A modellben használt nemhidrosztatikus dinamikára a modell nagyobb horizon-
tális felbontása miatt van szükség. Azonban bármekkora is a modellben alkalmazott
felbontás, az egyes légköri folyamatokat nem tudjuk leírni. Ilyen jellegű folyamatok a
sugárzás-átviteli, a felhő-dinamikai, a felhő-mikrofizikai, a határrétegben és a felszín
közelében zajló folyamatok, melyeket parametrizációk segítségével számítjuk. Az MM5
modellben számos ilyen parametrizációs séma választható a felsorolt 5 típusra, amelyek
részben szabadon, részben egymáshoz kapcsolódóan választhatók. A következőkben a
referencia-modellfuttatásainkkor felhasznált sémákat tekintjük át.
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3.1.2.1. Sugárzás-átvitel
A sugárázási sémák segítségével határozható meg a napsugárzás hatására létrejövő
légköri fűtés, illetve a felszíni energiaegyenleghez szükséges lefelé irányuló rövid- (RH) és
hosszúhullámú (HH) sugárzás mennyisége. A hosszúhullámú sugárzás magában foglalja
az infravörös vagy hősugárzást, amit a gázok és a felszínek (földfelszín, felhő) elnyelnek,
illetve kisugároznak. A felszínről felfelé irányuló HH sugárzást a felszín emisszivitása
határozza meg, amely így függ a felszínhasználattól és a felszíni bőrvékony vastagsá-
gú réteg (skin) hőmérsékletétől. A rövidhullámú sugárzás, a napsugárzás spektrumára
terjed ki, magában foglalva az abszorpciós, a visszavert, valamint a szórt légköri és
felszíni sugárzás-komponenseket. A felfelé irányuló RH sugárzás a felszín albedójából
adódó fluxus. A légkörön belül a sugárzás reagál a modell által számított felhő és vízgőz
eloszlásokra, valamint a CO2, az O3 és opcionálisan a nyomanyag koncentrációkra. A mo-
dellben használható sugárzási sémák mindegyike 1 dimenziós oszlopséma. A fluxusokat
oszloponként, egymástól függetlenül számítja a modell, amely jó közelítés, amennyiben
a vertikális szintek vastagsága sokkal kisebb, mint a modell horizontális felbontása. Az
RRTM (Rapid Radiative Transfer Model) (Mlawer et al., 1997) spektrális-sáv sé-
ma, amely a k-korrelációs sémát használja az abszorpciós spektrum leírására. Annak
ellenére, hogy 16 spektrális sávot használ, hatékony és igen pontos módszer. Előre de-
finiált táblázatok alapján pontosan reprezentálja a HH folyamatokat a vízgőz, az ózon,
a szén-dioxid és egyéb nyomanyagok függvényében, mindazonáltal a modell felhő- és
csapadékmezőivel is kölcsönhatásban van. Az RH sugárzást a modellbe épített para-
metrizáció (Dudhia, 1989) számítja, amelyben a napsugárzás egyszerű, lefelé irányuló
integrálása zajlik, figyelembe véve a tiszta égbolt szórását, a vízgőz abszorpcióját, a felhő
albedóját és elnyelését a felhők tulajdonságaihoz előre definiált táblázatot alkalmazva.
3.1.2.2. Felhőképződés
A cumulus sémák feladata, hogy a rácson belüli konvektív és/vagy sekély felhőzet
hatását megbecsüljék. Segítségükkel a kis skála miatt nem megoldható fel- és leáram-
lások vertikális fluxusait és a felhőkön kívüli kompenzáló mozgásokat és hatásokat be-
csüljük meg. Használatuk elsősorban 10 km-es horizontális felbontás felett terjedt el,
de az 5–10 km-es mérettartományban is gyakori, azonban 5 km alatt használatuk már
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kerülendő. A modell csak abban az esetben végez számításokat a parametrizációval, ha
az adott légoszlopban a felhőképződés feltételei adottak. A Grell (1993) séma a fel-
hőképződés leírásának egy egyszerű, tömegfluxuson alapuló sémája. Azért hozták létre,
hogy alkalmazásával az elsőrendű hibákat elkerüljék. A felhőket két állandó cirkuláció
tartja fenn: egy feláramlás és egy leáramlás (2. ábra). A felhő és a környezet levegője
között nincs közvetlen keveredés, kivéve a cirkulációk alján és tetején. A séma felteszi,
hogy a tömegfluxus konstans a magassággal és a felhő oldalsó határain nincs be- vagy
kiáramlás. Annak érdekében, hogy ne két ismeretlen legyen a sémában (fel- és leáramlás
tömegfluxusa), a leáramlás tömegfluxusa a feláramlás tömegfluxusának és a konvektív
kondenzáció újra bepárolgásának a függvénye. Figyelembe véve, hogy minden felhővíz-
tartalom csapadéknak minősül, a felhőből kihulló csapadék mennyisége a felhő alapjára
számított le- és feláramlások folyékony víztartalmának különbsége, amely természetesen
nulla is lehet, amennyiben a visszapárolgás és a feláramlás nagyobb, mint a leáramlás
(pl. cumulus felhők esetén). A séma további tulajdonsága az, hogy a felhő alapja nincs
a határréteghez kötve, bárhol lehet a légkörben. A cumulus séma akkor tekinthető zárt-
nak, ha a folyamat leírásában rendelkezünk egy olyan feltétellel, amely a nagyskálájú
folyamatokat a cumulus képződés létéhez és mértékéhez kapcsolja. Ehhez a visszacsato-
lásnak tartalmaznia kell a konvektív feláramláshoz kapcsolódó leáramlások hűtő hatását,
amely a modell egyszerűsége miatt kizárólag a tömegfluxusokkal és a felhő alján és te-
tején zajló kiáramlásokkal kompenzálható. Tekintsük egy rácsban definiált felhő hőben-































ahol h(i) a nedves statikus energia (h(i) = cp · T (i) + g · z + L · q(i)) és q(i) a levegő
keverési aránya az i szinten (z: fel-, vagy leáramlás szintje, k: vizsgált modellszint), mb a
feláramlás tömegfluxusa, ε a párolgás (ε = cp ·T/L), u és d a fel- és leáramlásokat jelzik,
felülvonás jelöli a környezet állapothatározóit. Az egyenletek jobb oldalának harmadik
tagjai a leáramlások következtében jelennek meg, és a leáramlás kiindulási szintje felett
nullával egyenlők. A feláramlás kiindulási szintje alatt a jobb oldal második tagja lesz
nulla, és csak a leáramlások vannak hatással a nagyskálájú környezetre (jobb oldal, első
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2. ábra: A Grell cumulus séma egyszerűsített ábrája (Grell et al., 1994).
tag). A Grell séma lezárásáért egy azonnali stabilizációs séma felel, amely feltételezi,
hogy a felhőzet olyan gyorsan stabilizálja a környezetet, amilyen gyorsan a nagyobb
skálájú hatás destabilizálja. Ebben az esetben a konvekcióból rendelkezésre álló felhaj-
tó energia kiegyenlíti a más hatásokból (nagyskálájú vagy rácson belüli destabilizáció)
eredő változásokat, majd a bekövetkező változást tömegfluxus formájában határozzuk
meg.
3.1.2.3. Mikrofizika
A mikrofizikai sémák felelősek a felhők összetételéből eredő látens hőfelszabadulás
becsléséért. Sémától függően 3–5 felhőelem keverési arányát jelzi előre a modell, növel-
ve a modell prognosztikus változóinak számát. A cumulus sémákhoz hasonlóan a séma
akkor kapcsolódik be a számításokba, amikor a levegő telítetté válik, ekkor valamely fel-
hőelem típus keverési aránya eléri a legalább 10−5 kg/kg-t. A Reisner (Reisner et al.,
1998) séma 5 felhőelemet különböztet meg: jég, hó, graupel, víz és vízgőz. Jég képződhet
jégszemek nukleációjával, felhőcseppek megfagyásával, a felhőcseppek homogén fagyá-
sával (ha a hőmérséklet < -40 ◦C), jégtöbbszöröződési folyamatok által, depozícióval
és a felhőjég zúzmarásodásával. A felhőben kialakuló hó mennyiségét meghatározza a
felhőjég hóvá történő átalakulása, a hószemcsék aggregációja, a depozíciós növekedés
és hóolvadás, a jégkristályok hórészecskékké történő összetapadása. A folyékony és szi-
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lárd halmazállapot közötti graupel keletkezésében szerepet játszik a felhőjég graupellé
alakulása, az esőcseppek felhőjéggel és hóval történő ütközése, hó graupellé alakulása,
esőcseppek megfagyása, a depozíciós növekedés és párolgás, valamint a felhővízcseppek
graupelek által történő begyűjtése. Az esővíz produkciós tagjai a felhővíz esővízzé ala-
kulása, a felhőcseppek koagulációja, valamint a hó és graupel szemcsék olvadása. Végül
a felhővíz elemek képződésében szerepet játszik a vízgőz felhőcseppé alakulása és a fel-
hőjég részecskék olvadása. Egy időben, egy rácsban egyszerre több halmazállapot is
létezhet, amelyek egymással kölcsönhatásban állnak.
3.1.2.4. Határréteg
A planetáris határréteg (PHR) a légköri folyamatokban a felszín és a szabadlégkör
közötti kapcsolatot biztosítja. A légkör melegedéséért nagymértékben a felszínről érkező
hő és nedvesség csere a felelős, amely – a lassú diffúziós folyamatok helyett – a mecha-
nikusan vezérelt, vagy a felhajtó erő hatására létrejövő turbulens örvényeken keresztül
zajlik. A PHR jelentős szerepe miatt, a modellezése szerves része az időjárás előrejelző
modelleknek. A sémák feladata az, hogy a felszíni hő- és nedvességfluxusokat, illetve
a súrlódás hatására kialakuló hőmérsékleti-, nedvességi- és szélprofilokat megadják. A
cumulus sémákhoz hasonlóan a határréteg sémáknak is több változata áll rendelkezé-
sünkre. Munkánk során az Eta határréteg sémát (Janjic, 1990, 1994) használtuk.
Mint minden PHR séma, a számításokat egy teljes légoszlopra nézve végezzük.
E séma lokális abban az értelemben, hogy a vertikális szintek közötti tulajdonságcsere
csak a szomszédos szintek között lehetséges (3. ábra). Amennyiben a turbulens örvények
mozgási egyenleteit felírjuk, a turbulens és átlagolt tagok által leírt egyenletrendszer
magasabb rendű ismeretlen tagokkal bővül. E tagok megoldásához különböző lezárási
sémákat adhatunk meg, melyek az elhanyagolt tagok és azok rendjétől függően változ-
nak. Az Eta séma e tekintetben Mellor & Yamada (1982) 2,5-szintű (1,5-ed rendű
– az egyenletek egy részében a másod-, másokban az elsőrendű tagokat hanyagoljuk
el) lezárását használja. A lezáráshoz a séma a turbulens kinetikus energiát (TKE) jel-
zi előre, mely az örvények turbulens áramlásában szállított átlagos, egységnyi tömegre
vonatkozó energiáját adja. Az örvények által szállított TKE-t alapvetően két tag, az
áramlás keltette nyírási- és a felhajtóerő generálja, a disszipációs tag pedig csökkenti.
E tagok függnek az örvények méretének nagyságrendjétől, a légkör stabilitásától és a
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turbulens kicserélődési együtthatóktól. A TKE diffúziós tagja az örvények méretskála-
paraméterén túl magától a TKE-től is függ, ezért a séma megoldásához iterációt kell
alkalmazni. A kicserélődési együtthatók és a TKE között jól leírható kapcsolat áll fenn,
így mindössze egy új prognosztikus változó, a TKE bevezetésével elérhető, hogy a fő
prognosztikus egyenletekben szereplő diffúziós tagokat megbecsüljük. Emellett a séma
a TKE-t a PHR tetejének meghatározására is felhasználja. Elkülönítve a stabilis és a
labilis légköri helyzeteket, a PHR teteje ott található, ahol a TKE egy adott minimális
érték alá csökken a felszínközeli maximum elérése után. E kritikus érték stabilis réteg-
ződésre 0,4 m2/s2, míg labilisra 0,6 m2/s2. Annak ellenére, hogy a Grell séma nem teszt
feltételt arra nézve, hogy a felhőalapnak a PHR magassággal megegyezőnek kell len-
nie, felhőképződés esetén a TKE értékétől függetlenül alakul a PHR magasság, követi a
felhőalap magasságát.
Mivel a séma a TKE-t az egész légoszlopra meghatározza, ezáltal a határréte-
gen kívüli vertikális diffúziót is becsüli. A PHR-től eltérően a felszíni (a felszín és a
határréteg közötti vékony, maximum 100 m körüli vastagságú légréteg) rétegben és a
szabadlégkörben 1. rendű lezárást követ, amely annyiban különbözik a 1,5-ed rendűtől,
hogy a TKE produkciós és disszipációs tagjai kiegyenlítődnek. Továbbá meghatározza
a felszíni rétegben a Monin-Obukov-féle (Monin & Obukov, 1954) hosszt, melynek
függvényében a tulajdonságok (hő, nedvesség és momentum) magasság szerinti válto-
zása meghatározható a felszíntől a turbulencia kialakulásának magasságáig. E szinttől
az első légköri modellszintig a tulajdonságok magasság szerinti változása már lineáris –
amennyiben az első modell szint magasabban van, mint a felszíni réteg teteje.
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3. ábra: Határréteg folyamatok illusztrációja (Grell et al., 1994).
3.1.2.5. Felszín-talaj
Mint láthattuk, a határréteg sémának szüksége van a felszínről érkező hő- és ned-
vességfluxusokra, valamint a felszín hőmérsékletére. Mindezek meghatározása függ a
talajban, a felszínen, és a növényzeten zajló hő- és nedvességcsere folyamatok leírásá-
tól. E folyamatok leírására az MM5-ben a Noah (Chen & Dudhia, 2001a,b) felszíni
sémát alkalmazzák. A séma elődjéül a MM4-ben is használt OSU LSM (Oregon State
University Land Surface Model) (Mahrt & Ek, 1984; Mahrt & Pan, 1984; Pan
& Mahrt, 1987) szolgált, melyet az amerikai Nemzeti Környezeti Előrejelző Központ,
az amerikai Légierő és az amerikai Hidrológiai Kutató Laboratórium közreműködésével
fejlesztettek tovább:
N: National Centers for Environmental Prediction (NCEP)
O: Oregon State University (Dept of Atmospheric Sciences)
A: Air Force (AFWA és AFRL - korábban AFGL, PL)
H: Hydrologic Research Lab - NWS (jelenleg Office of Hydrologic Development).
A 4. ábra értelmében a modell nem csak a talajban zajló hidro- és termodinami-
kai folyamatokat kezeli, hanem a felszín víz- és hőmérlegét is. Ehhez szükséges még –
a felszín és a talaj tulajdonságain túl – az MM5 modell által becsült rövid- és hosszú-
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hullámú sugárzás, a csapadék, a legalsó légköri szint hőmérséklete, nyomása, keverési
aránya és szélsebessége. A Noah modell többrétegű talaj- (Mahrt & Pan, 1984), egy
egyrétegű hó- (Chen & Dudhia, 2001a) és egy növénymodellből (Pan & Mahrt,
1987) áll. A felszíni hőmérsékletet Mahrt & Ek (1984) módszere alapján becsüli. A
talaj hőfluxusát a hővezetés egyenletéből határozza meg, mely szerint a talaj hőárama a
talaj hőmérsékletén túl függ a talaj hőkapacitásától (amely a talajnedvességtől és talaj-
típustól függ), a talaj hővezető képességétől és a talajnedvességtől. A talaj hidraulikus
függvényeit Campbell (1974) alapján parametrizálja:












melyben a telítetlen talajnedvesség-potenciál (Ψ [m vízoszlop]) és a telítetlen vízveze-
tő képesség (K [m/s]), a Ψs-en (telítési talajnedvesség-potenciál) [m vízoszlop] illetve
a Ks-en [m/s] (telítési vízvezető képesség) kívül, a b (pórus eloszlási index) és a Θs
[m3/m3] (telítési talajnedvesség-tartalom) függvénye. A talaj-növény rendszer párolgása
a növényzet transzspirációjának (En), a talaj evaporációjának (Et) valamint a nedves









Et = (1− σf )Ep Θ−Θw







ahol Ep a Penmann-Montieth-féle (Monteith, 1986) potenciális párolgás [W/m2], σf a
rácson belüli relatív növényi borítottság. Bc a McNaughton-Jarvis-féle (McNaughton
& Jarvis, 1983) Ω együtthatóhoz hasonló mennyiség, mely függ az aerodinamikai el-
lenállástól – ezáltal a szélsebességtől – és a növény sztómaellenállásától (Jarvis, 1976).
A sztómaellenállás – az adott növényzetre vonatkozó minimális sztómaellenállástól és a
félévre jellemző levélfelületi indexen kívül – függ a hőmérséklettől, a talajnedvességtől,
a légnedvességtől és a napsugárzástól (Chen & Dudhia, 2001a). Mind a transzspirá-
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4. ábra: A Noah séma által számított folyamatok sematikus ábrája.
ció, mind pedig az evaporáció a szabadföldi vízkapacitás (Θf ) és a hervadáspont (Θw)
függvénye, illetve csapadék idején a telítési vízkapacitásé (Θs). Az evapotranszspiráció
számításánál a talajnedvesség területi eloszlása a rácson belül normális eloszlású, amely
a Θf és Θw paraméterek értékeit határozza meg (Chen & Dudhia, 2001a).
3.1.3. A modellszámítások algoritmusa
Az előző alfejezetből láthattuk, hogy az MM5 igen összetett rendszert alkot. Ah-
hoz, hogy a rendszer optimálisan működjön, előre meghatározott munkalépésekre van
szükség az adatok előkészítésétől kezdve a modellszámításokon keresztül az eredmények
kiíratásáig.
Első lépésként a modell futtatásakor a felszíni információk kerülnek beolvasás-
ra. Ezek az információk jellemzik magát a modellterületet, a horizontális felbontást és
térkép projekciót, a domborzatot és a számtalan felszínt jellemző tulajdonságot (pl.
talajtípus, albedó, felszínhasználat). Miután rendelkezésre áll a szimuláció területe, a
modell területére és az előre megadott nyomási szintekre interpolálja a REGRID prog-
ram a bemenő kezdeti és peremfeltételeket. Amennyiben rendelkezésre állnak mérések is
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– legyenek azok felszíni, műholdas, vagy bármilyen más forrásból származó mérések –, a
"little_r" program elvégzi ezek optimális interpolációját. Vizsgálatainkban nem éltünk
az objektív analízis lehetőségével. Az INTERPF program ezután összesíti a beérkező
kezdeti- és peremfeltételeket, és a kezdeti p–rendszerből σ–rendszerbeli interpolálást vé-
gez. Az interpoláláskor a horizontális szélsebességek és a relatív nedvesség lineárisan, míg
a potenciális hőmérséklet logaritmikusan változik a nyomással. Ezután az INTERPF-fel
meghatározásra kerülnek a modell számára szükséges további állapotjelzők és a vertikális
sebesség. Ezt követően az előfeldolgozó rendszer újra interpolálja a horizontális sebes-
ségeket, a hőmérsékletet és a keverési arányokat, valamint meghatározza a perturbációs
nyomást, melynek eredménye a modellezési beállítások alapján szükséges kezdeti és pe-
remfeltétel. Az előfeldolgozás után indul el maga az MM5. A fő folyamatok számítása
után a sugárzási és a határréteg séma következik, amely a felszíni sémát hívja meg, majd
követi őket a cumulus séma, a diffúzió meghatározása. A parametrizációs sémák közül
legutoljára a mikrofizikai folyamatok leírása jön, mert a hidrometeorok mennyiségének
meghatározása nagyon érzékeny a felhőzet hőmérsékletének és nedvességének legkisebb
változásaira. A főprogram kiegészítéseként, az utófeldolgozáskor több olyan elem ke-
rül meghatározásra, melyek diagnosztikusan meghatározhatók, pl. a borultság vagy a
látástávolság. Az utófeldolgozás végén a felhasználó által megadott változókat a prog-
ram a σ–rendszerből a nyomási rendszerbe átkonvertálja, majd így kerülnek kiíratásra
a meteorológiai modellezésben igen népszerű netCDF formátumban.
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3.2. Statisztikai módszerek
3.2.1. Az optimális területi kriging interpoláció
A szimulációk konvektív csapadékhullásra való érzékenységét szimulált és mért csa-
padékmezők összehasonlításával végeztük. Az összehasonlításhoz az országban szórtan
elhelyezkedő csapadékmérők mérési eredményeit a modellterület rácspontjaira kell in-
terpolálni. E feladat teljesítésére különböző interpolálási technikák állnak rendelkezésre,
megválasztásuk függ az interpolálandó elemtől és annak területi eloszlásától. A hidroló-
giában és a földtudományokban a kriging (Krige, 1962), vagy spline (Cressie, 1993)
interpolációk valamely fajtáját szokták használni. A kriging azon a feltételezésen alap-
szik, hogy az interpolálandó paraméter regionalizált változóként kezelhető. Ez azt jelenti,
hogy egy adott pont közelében levő pontok bizonyos szintig korrelálnak egymással, de
azok a pontok, amelyek messze vannak az adott ponttól, már statisztikailag függetlenek
(Davis, 1987). Maga a módszer egy lineáris egyenletrendszert old meg, hogy minima-
lizálja a becslés varianciáját egy előre definiált kovariancia modelltől. Vizsgálatainkban
az ún. optimális területi-kriging interpolációt alkalmazzuk, mely csapadékadatokra elfo-
gadott módszer (Rubel, 1996; Atkinson & Lloyd, 1988; Kottek & Rubel, 2007).
Első lépésként egy variogramot kell készíteni azon pontok alapján, amelyekből az
interpolációt készítjük. A variogramnak két része van: a kísérleti és a modell variogram.
A kísérleti variogramot úgy határozzuk meg, hogy kiszámoljuk a szemivarianciát min-





· var (Z(si)− Z(sj)) . (3.26)
A kísérleti variogram meghatározása után a modell variogram becslése a cél. A modell
variogram nem más, mint egy egyszerű függvény, amely a kísérleti variogram trendjét
követi (Wackernagel, 1995). A variáció helyett korrelációt is lehet használni, ahol egy
autokorrelációs függvényt határozunk meg. Jelen dolgozatban a korrelációk segítségével
végeztük becsléseinket.
Tekintsük n minta Z(ui) értékét az ui = (xi,yi), i=1,2,...,n koordinátákban. A



















ahol, m(ui) a minták ui pontbeli átlaga a k=1,2,...,T számú interpolációra használt
pontokban. Feltételezve, hogy R(ui, uj) csak a minták közti távolságtól (δi,j) függ és
független a földrajzi helyzetüktől, azt kapjuk, hogy:
R(ui, uj) = R
(∣∣ui − uj∣∣) = R(δi,j). (3.28)
Az autokorrelációs függvényt a kísérleti korrelációk alapján választjuk, szinoptikus ská-
lájú csapadékra ez egy nemlineáris, exponenciális függvény (Rubel, 1996):
R(δ) = c1 · exp (−c2δc3) . (3.29)
A variogram számítása nagy adatbázisra igen időigényes feladat, de ha az összes pont
helyett ekvidisztáns távolságokra vett átlagos korrelációkkal számoljuk a paramétere-
ket, lényegesen le lehet csökkenteni a számítási időt. Ehhez a minták közötti távolságot
20 km-es intervallumokra osztjuk, és az intervallumokba eső pontok átlagát számítjuk
ki a távolság-korreláció adatpár helyett. Ezt követően a modell autokorrelációs függ-
vény (AKF) paraméterei meghatározhatók. A (3.29) egyenlet c1 paraméterének értékéül
0,95-ot vettünk, mely a mérési hiba mértékét fejezi ki, a többit pedig a legkisebb négy-
zetek módszerével számítjuk (Kottek & Rubel, 2007). A variogramok vagy AKF-ek
használatának következménye, hogy egy dekorrelációs távolság (δd) is meghatározható,
amely távolságtól kezdve a minták már statisztikailag függetlenek egymástól. Ez a tá-
volság megközelítőleg az, ahonnan a függvény trendje közel állandóvá válik. A (3.29)







Az 1. táblázatban a kiszámolt AKF paraméterek és a dekorrelációs távolság található a
csapadékmérőkkel mért és a szimulált csapadékmezőre. A δd, a rendelkezésre álló pontok
számával növekszik. Az interpolációhoz csak a δ távolságon belüli pontokat használjuk
fel.
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1. táblázat: A kiszámolt autokorrelációs paraméterek (c2, c3) és a dekorrelációs távolság





Mérés 0,1144 0,4810 81,221
Modell 0,0160 0,8671 110,458
Az így kapott modell és kísérleti variogram a mérésekre és a szimulált mezőkre
az 5. ábrán látható. A kísérleti görbe igen jó egyezést mutat mind a két esetben, a
korreláció 0,998 a mérésekre és 0,999 a szimulációkra vonatkozóan.
5. ábra: A kísérleti és modell variogram a mérésekre és a szimulációkra vonatkozóan.
A kriging interpolációnak pontra és területre vonatkozó változata is van. A területi
változat esetén az interpolált értékeket egy területre származtatjuk. Ez a típus pontosabb
becsléseket ad, mintha pontra interpolálnánk, és a csapadék természetéből adódóan












λi (Z(ui) + ε(ui)) . (3.32)
A λi súlyokat az ui mérési és u0 interpolálási pontok távolságára jellemző AKF értékéből
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határozzuk meg. Az interpoláció torzítatlanságát biztosítandó, a súlyoknak a következő
feltételnek kell eleget tenniük:
T∑
i=1
λi = 1. (3.33)




– az átlagos négyzetes hibájuk a modellterületre nézve állandó.
A kriging becslés ((3.32) egyenlet) abban az esetben adja a legjobb lineáris becslést,
ha a következő feltételek igazak:





= E [ZA(u0)] = m(u0). (3.34)
2. A szórás (variancia) minimalizált:









A minimalizált varianciát a varianciával (σ2 = Cov(ui, uj) normalizálva a kriging szórás
(σE) kiszámítható, és minden rácspontra meghatározható. Ez a variancia jellemzi az
interpoláció minőségét, és függ a vizsgált terület nagyságától, az állomássűrűségtől és a
csapadék statisztikai eloszlásától.
A kriging módszer általában a legjobb lineáris torzítatlan becslés, ha a feltételek
igazak maradnak, és elég mérés áll rendelkezésre a variogram előállításához. Ugyanakkor
meg kell jegyezni, hogy a hibának a legkisebb négyzetek módszerében vett minimalizálá-
sa nem mindig a legfontosabb kritérium, és lehetnek olyan nemlineáris és/vagy torzított
becslések, amelyek jobb becslést biztosítanak. Ennek ellenére, még ha rossz variogramot
is használnak az általános kriging esetén, a módszer még akkor is sikeres lehet (Cressie,
1993).
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3.2.2. A Spearman korreláció
A mért és szimulált csapadékmezők közötti megegyezést a Spearman rendezett
korreláció segítségével is vizsgáltuk. Mint minden rendezett korreláció, ez a becslés is
nemparametrikus, így nem kell a minták eloszlását figyelembe venni, mint pl. a Pearson
korreláció esetén, ahol feltesszük, hogy a minták eloszlása normális. Mivel a 24 órás
csapadékösszegek valószínűségi sűrűségfüggvénye általában lognormális, vagy gamma
eloszlású, a Spearman korreláció használata nem ütközik elvi problémába.
Legyen Ri az xi, i=1,...,N elem sorszáma az x sorba rendezett mintahalmazból, és
Si az yi elem sorszáma az y sorba rendezett mintahalmazból. Ha nincsenek azonos ér-
tékű elemek az egyik halmazban, akkor N különböző sorszámból álló számsort kapunk.
Ha vannak megegyezőek, akkor az azonos értékekhez azonos sorszám tartozik, amelyek
értéke két azon sorszám átlaga, amit felvenne, ha kicsit eltérő lenne az értéke. E köztes
szám lehet egész és tört is, de az azonos értékű elemek számától függetlenül a kiosz-
tott N darab sorszám összege megegyezik a 0, 5 · N(N + 1) kifejezéssel. Az így kapott

















Az együttható szorosan kapcsolódik egy másik nemparametrikus korrelációhoz (Ds),




(Ri − Si)2. (3.37)
Ha nincsenek azonos sorszámú elemek, akkor DS és rs között a következő összefüggés
áll fenn:
rs = 1− 6DS
N3 −N . (3.38)
Ha vannak köztes sorszámok, akkor az összefüggés függ az azonos sorszámú elemek
számától. Legyen fk azon elemek száma, amelyek a k-adik azonos sorszámú csoportba
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összefüggés van érvényben. Amennyiben nincsenek azonos sorszámok, az fk és gm eggyel
lesz egyenlő, és visszakapjuk a (3.37) egyenletet.
3.2.3. Korrelációs együtthatók összehasonlítása
A korrelációs együtthatókat két adatsor összehasonlítására használjuk, de több
mintahalmaz összevetésekor a különbségüket statisztikai mérőszámmal, szignifikancia
vizsgálattal is elemezhetjük. Abban az esetben, ha N (a mintahalmaz elemszáma) elég
nagy (N ≥10), két nullától szignifikánsan nem különböző korrelációs együttható közti
különbséget is vizsgálhatunk. Ezt a Fisher-féle z transzformáció (Fisher, 1921) segít-























Na − 3 ·
1
Nb − 3 (3.42)





a két korreláció közti eltérést mutató z-t kapjuk. E z érték a normális eloszlást követi, és
ha z és egy kumulatív eloszlásfüggvény kapcsolatát felírjuk, Zelen & Severo (1972)














ahol p a valószínűség és az N − 1 szabadságfok mellett meghatározható a kétoldali
szignifikancia szint (a1=4,98867347·10−2, a2=2,11410061·10−2, a3=3,2776263·10−3,
a4=3,80036·10−5, a5=4,88906·10−5, a6=5,383·10−6).
3.2.4. Verifikációs index
Az időjárás előrejelző modellek beválását verifikációs indexek alapján becsülhetjük.
A verifikációs indexek többsége a bináris kontingencia táblázaton alapszik (2. táblázat),
melyben a mérések és a szimulációk szempontjából vizsgált esemény lehet helyes találat
(a), hibás riasztás (b), elvetés (c) és helyes elvetés (d).
2. táblázat: Bináris kontingencia táblázat a megfigyelések és előrejelzések
összehasonlításához.
Megfigyelt Nem megfigyelt Összes előrejelzés
Előrejelzett a b a+b
Nem előrejelzett c d c+d
Összes megfigyelés a+c b+d a+b+c+d=n
A szimulált mezők minden egyes rácspontjára meghatározzuk, hogy hány darab
eset esik a kontingencia táblázat egyes részeibe, amely elemszámok eloszlása alapján
különböző verifikációs indexeket definiálhatunk.
Egyes sűrűn használt indexek érzékenyek az események klimatológiai gyakoriságá-
ra, hiszen a helyes találatok a véletlen eredményei is lehetnek. Az előbbi hatás érvénye-
sülését jelentősen csökkenti az ETS (Equitable Threat Score) vagy más néven Gilbert
Skill Score (GSS) index (Ebert & McBride, 1997; Nurmi, 2003):
ETS = (a−RHT )/(a+ b+ c−RHT ). (3.45)
Az ETS a helyes találatok számát a helyes találatok véletlenszerű előfordulásai alapján
is módosítja (RHT=random helyes találat).
RHT = (a+ c)(a+ b)/(a+ b+ c+ d). (3.46)
Az ETS értéke -1/3 és 1 között változhat. Amikor 1, az előrejelzés tökéletes, amikor
pedig 0, klimatológiai becslésről beszélünk. Egyes változók esetén, mint pl. a csapadék,
a kontingencia táblázat kiegészíthető azzal, hogy nemcsak a csapadék megjelenését vizs-
gáljuk, hanem azt is, hogy mekkora a megjelenő csapadék mennyisége (Nurmi, 2003).
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3.3. A vízmérleg modell
A talaj vízkészlet-változását legegyszerűbb módon a csapadék és a párolgás különb-
ségeként becsülhetjük. Amennyiben a talajban zajló vízmozgások leírásával részletesen
vizsgáljuk a vízkészlet változását, úgy további tagokat is bevezethetünk a mérlegegyen-
letbe (3.47) (Szász & Tőkei, 1997). A vízmérleg becslésére szolgáló talajmodell három
rétegű. A vízkészlet változásának legnagyobb része az első két rétegben, nevezetesen a
feltalaj felszíni és felszín alatti rétegében zajlik. A harmadik réteg a vízkészlet változásait
klimatológiai skálán (egy vagy több éves időszak) szabályozza. A modell vízforgalom-
becslő egyenletei a következők:
Θ1(t+ 1) = Θ1(t) + [P (t) +M(t)−DR(t)−DP1 · ET (t)−Q1(t)− S1(t)] ·Δt, (3.47)
Θ2(t+ 1) = Θ2(t) + [Q1(t)−DP2 · ET (t)−Q2(t)− S2(t)] ·Δt, (3.48)
Θ3(t+ 1) = Θ3(t) + [Q2(t)−Q3(t) +Rcl(t)] ·Δt, (3.49)
ahol Θi(t) az i-edik réteg vízkészlete [mm], P a csapadék [mm/30 perc], M a hóolvadás
[mm/30 perc], DR a felszíni elfolyás [mm/30 perc], ET a tényleges evapotranszspirá-
ció [mm/30 perc], DPi az i-edik réteg és a termőtalaj vastagságának aránya, Qi a víz
mozgása az i-edik réteg alján [mm/30 perc], Si az i-edik rétegben történő felszín alat-
ti lefolyás [mm/30 perc], Rcl a 3. rétegbe történő hozzáfolyás és Δt az időlépték [30
perc] (6. ábra). A felszíni és az első két rétegbeli hozzáfolyást a modell jellegéből adó-
dóan nem határoztuk meg, valamint adatok híján a csapadéktól nem választjuk külön
az intercepciót.
A csapadék halmazállapotát tekintve lehet folyékony, szilárd és vegyes halmazálla-
potú, attól függően, hogy mekkora a csapadékhullás idejében tapasztalható hőmérséklet.
A csapadék halmazállapotát két szélsőérték, nevezetesen a 0 és 4 ◦C alapján határozzuk
meg. 4 ◦C felett a csapadék fajtája eső, 0 ◦C alatt hó. A havas esőben az eső és a hó
[%]-ban kifejezett arányát – McCabe and Wollock (1999) nyomán – lineáris inter-
polációval becsültük, ha a hőmérséklet 0 és 4 ◦C között volt. Így pl. 1 ◦C-on a havas esőt
25%-ban eső és 75%-ban hó alkotja. A hó olvadását a következő egyszerű algoritmus
alapján becsültük: 0 ◦C alatt nincs hóolvadás. Ilyen esetekben – ha van csapadék – a hó
nyilvánvalóan felgyülemlik a felszínen víztartalékot képezve. 4◦C felett az olvadás relatív
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6. ábra: A vízmérleg modell folyamatainak sematikus ábrája.
mértéke 1. A két szélsőérték között lineárisan változik az olvadás relatív mértéke, így
pl. 1 ◦C-on e relatív mérték 1/4.
Felszíni lefolyás akkor jelentkezik, ha a csapadék intenzitása nagyobb, mint a talaj
maximális vízvezető képessége (Horton, 1940; Dunne and Black, 1970). Így
DR(t) = P (t)−Ks , (3.50)
ahol Ks [mm/s] a talaj telítési vízvezetőképessége.
A párolgás az egyik legfontosabb vízmérleg elem, ugyanakkor becsléséhez sokszor
nincs megfelelő mennyiségű adat. Priestley & Taylor (1972) módszere szélsebességi
adatok hiányában jól alkalmazható (Allen et al., 1998; Ács & Hantel, 1999; Fodor
et al., 2002; Szinyei, 2006) figyelembe véve, hogy az így becsült párolgás kisebb, mint
a mért. A potenciális párolgás (PET ) egyenlete:
PET (t) = αPT · Δ
λ · (Δ + γ) · (Rn −G), (3.51)
ahol αPT a Priestley-Taylor-féle együttható, mely az advekcióból származó párologtató
képességet konstansként fejezi ki. Értéke 1,26 vagy 1,74 attól függően, hogy az adott
évben a legmelegebb hónap átlagos relatív nedvessége nagyobb vagy kisebb, mint 60%.
Δ a telítési vízgőznyomás hajlata [hPa/K], λ a párolgási hő [J/kg], γ a pszichrometri-
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kus állandó [hPa/K], Rn a hosszú és rövidhullámú sugárzási egyenleg [J/m2/s], és G a
talajhőáram [J/m2/s]. A hosszú hullámú sugárzási egyenleg és a talajhőáram számítá-
sa Allen et al. (1998) nyomán kerül számításra, a globálsugárzás esetén pedig a napi
hőingás függvényében Hargreaves & Samani (1982) módszerét követtük.
Tekintve, hogy a potenciális párolgás a vízzel ellátott felszín párolgását adja meg,
a tényleges párolgást egy limitáló tényező (α) és a PET szorzataként fejezhetjük ki. A




1 , ha Θ ≥ Θf ,
max(β,Ω, 0, 1), ha Θf ≥ Θ ≥ Θw,
0, 1 , ha Θ ≤ Θw.
(3.52)
ahol Θf a szabadföldi vízkapacitáshoz, Θw a hervadásponthoz tarozó talajvízkészlet.
Amikor Θ a Θf és Θw között van, az α-t kétféleképpen becsültük. Egyrészt közvetlenül




Θf −Θw . (3.53)
A tényleges párolgás ilyen jellegű, a talajnedvességtől és a szabadföldi vízkapacitástól
való függésének használata hosszú múltra tekint vissza (pl. Hillel, 1971; Posza &
Stollár, 1983; Varga–Haszonits, 1987).




Δ/γ + 1 + rf/ra
, (3.54)
ahol Ω a növényzet és a légkör közötti kapcsolat erőssége, rf a sztómaellenállás [s/m],
ra az aerodinamikai ellenállás [s/m].
Az Ω a növényzet és a légkör közötti kapcsolat erősségét fejezi ki. Ha Ω→ 0, a növé-
nyi párolgás és a légkör kapcsolata erős. Ha viszont Ω → 1, a növényi párolgás és a légkör
kapcsolata gyenge. Munkájukban McNaughton & Jarvis (1983) bemutatták, hogy
amennyiben a Penman-Montieth (Monteith, 1965) féle egyenletet felbontják sugárzási
és advekciós tagokra, úgy a sugárzási tag (PET/αPT ) és az Ω együttható szorzatával
megkapható a tényleges evapotranszspiráció, ha az advekciót elhanyagoljuk. Tekintve,
hogy az αPT együttható az advekcióból származó párolgási bevételt fejezi ki, az Ω köz-
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vetlenül is alkalmas az ET becslésére. A sztómaellenállás a napsugárzás, a felvehető
talajnedvesség, a hőmérséklet, a légnedvesség és a beérkező sugárzás függvénye (Jarvis
& McNaughton, 1986). Jarvis (1976) alapján parametrizáltuk, mely szerint:
rf =
rstmin
LAI · f(Θ) · f(T ) · f(e) · f(Ra) , (3.55)
ahol rstmin a minimális sztómaellenállás [s/m], LAI a levélfelületi index [m2/m2], melyek
a növényzet típusától függenek és a LAI évi menettel rendelkezik, f(Θ) a talajnedvesség,
f(T ) a hőmérséklet, f(e) a légnedvesség és f(Ra) a globális sugárzás hatásfüggvénye,
melyeket Chen & Dudhia (2001a) alapján számítottuk:
f(Θ) =
Θi −Θw
Θf −Θw , (3.56)
f(T ) = 1− 1, 6 · 10−3(Tref − T )2, (3.57)
f(e) = 1− 0, 0238 · (es − e), (3.58)
ahol Tref a referencia hőmérséklet értéke 298 K, e és es a parciális és telítési gőznyomás
[hPa]. Globálsugárzási adatok hiányában ezt a függést elhanyagoljuk, azaz f(Ra) ≈1. ra
a szélsebesség függvényében változik. Széladatok hiányában ra a potenciális párolgás és
a vízgőzhiány függvényében (Monteith, 1965; Liu et al., 2006) becsülhető:
ra =
ρ · cp · (es − e)
γ · PET · λ , (3.59)
ahol ρ a levegő sűrűsége, cp a levegő állandó nyomáson vett fajhője. Az α tényező mini-
mális értékéül 0,1-et vettünk. Egyrészt azért, mert nem lehetséges minden szempontot
figyelembe venni a sztómák nyitottságának/zártságának becslésénél (pl. a globálsugár-
zás adatának hiánya), másrészt azért is, mert a víz mennyisége még akkor is csökken a
talajban, amikor a talaj vízkészlete a hervadáspont alatt van (Clarke, 1965). A β és az
Ω érték–párból azért vettük a nagyobbikat, mert nyáron – a többé–kevésbé optimális hő-
mérsékleti és sugárzási viszonyokban – a növényzet által elpárologtatott víz mennyisége
nagyobb, mint amennyi elpárologtatott vízmennyiséget várnánk el a vízkészlet alapján.
A talaj két felső rétegét egységesnek tekintjük, így a belőlük elpárolgott vízmennyiséget
vastagságaik arányában határozzuk meg.
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A talajrétegek közötti vízmozgást a talajnedvesség-potenciál függvényében becsül-
tük (Ács & Hantel, 1998):
Qi = ρw ·Keffi,i+1 ·
(




· e−2·Di , (3.60)
ahol ρw a víz sűrűsége, Ψi [m] az i-edik réteg talajnedvesség-potenciálja, Di [m] a réteg
vastagsága és Keff [m/s] a két réteg közötti effektív vízvezető képesség, amely a vizsgált
két réteg vízvezető képességének rétegvastagság szerinti súlyozott átlaga:
Keffi,i+1 =
Ki cdotDi +Ki+1 ·Di+1
Di +Di+1
. (3.61)
A Ki vízvezető képességet és a Ψi talajnedvesség-potenciált Campbell (1974)
szerint parametrizáltuk:












ahol Ks [m/s] a telítési vízvezetőképesség, Ψs [m] a telítési talajnedvesség-potenciál, Θi
[mm/m] a talaj i-edik rétegben levő vízkészlete, Θs,i [mm/m] a talaj i-edik rétegben levő
telítési vízkészlet és b a Campbell-féle porozitási index. Látható, hogy a Qi egyenletében
bevezettünk egy exponenciális tagot, e tag a víz vertikális mozgásának mélységtől való
függését fejezi ki (Elsenbeer et al., 1992; Niu et al., 2005). A vízmozgás csökkenő
sebességét a réteg alján a rétegvastagság függvényében fejeztük ki.
A víztöbblet és a vízhiány kérdése a vízmérleg-modellekben különbözőféleképpen
taglalható. Ez a párolgás és a csapadék különbségeként (Thornthwaite, 1948), vagy
a talaj vízkészlete alapján definiálható. E modellben a víztöbbletet a szabadföldi víz-
kapacitásnál nagyobb, míg a vízhiányt a hervadáspontnál kisebb vízkészlet jelenti. Ha
fellép a vízhiány a második rétegben, a vízhiányt a külső forrásként működő alsó réteg-
ből pótoljuk. A Q2 < 0 feltétel esetén a vízhiányt csak akkor definiáljuk, amikor a Θ2
< Θw, de a Θ3 > Θw.
A harmadik rétegben levő víz utánpótlását egy külső forrás biztosítja, amelybe a
víz az
Rcl = Kinput · e−2(D1+D2+D3) (3.64)
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egyenlet alapján szállítódik. Az exponenciális tag a víztranszport mélységgel történő
lassulását fejezi ki. Kinput [mm/s] a havi hőmérséklet és csapadék függvénye, amelyek –
fk(T ) és fk(P ) – 0 és 1 között változnak (7. ábra). A két függvény telítési vízvezetőké-
pességgel (Ks) való szorzata adja meg a rétegbe beszivárgó, de a mélységtől független
Kinput vízmozgás-sebességet. Az fk(T ) a havi középhőmérséklettől függ; értéke 1, -5 ◦C
alatt és 0, +26 ◦C felett. A tartományon belüli értékeket lineáris interpolációval határoz-
zuk meg úgy, hogy a havi globális földfelszíni átlaghőmérséklethez tartozó függvényérték
mindig 0,5 (7a. ábra). A függvény alapján annál nagyobb a vízutánpótlás, minél hide-
gebb van, hiszen ezekben az esetekben a környezet tartalékai nem csappannak meg a
párolgás következtében. A csapadéktól való függés is hasonló elven működik (7b. ábra).
Minél csapadékosabb egy hónap, annál nagyobb fk(P ) értéke (tart az 1-hez). Ez alól
kivételt képeznek a 120 mm-nél nagyobb csapadékösszeggel rendelkező hónapok. Ebben
az esetben fk(P ) = 1 - fk(T ) -vel, ha a havi átlaghőmérséklet nagyobb, mint a globá-
lis átlag. Mindazonáltal ha fk(T ) értéke 0,5-nél kisebb (nagy hőtöbblet), akkor fk(P )
értékét összeszorozzuk az adott hónapra számolt fk(T )-vel (7b. ábra, szürke szaggatott
vonal).
7. ábra: A klimatológiai hozzáfolyás sebességét befolyásoló tényezők alakulása a havi
átlaghőmérséklet és havi csapadékösszeg függvényében. A hőmérséklet példáján 2 ◦C-os




A dolgozatban felhasznált adatok forrásait és jellemzői közül elsőként a modellek-
ben használt talajtextúra eloszlást mutatjuk be. Majd az egyes talajtextúrákhoz tar-
tozó hidrofizikai tulajdonságok meghatározásának leírásával és az eredményül kapott
paraméterek jellemzésével folytatjuk. Ezután külön-külön az egyes modellek bemeneti
paraméteréül szolgáló felszíni és meteorológiai adatok taglalása következik.
4.1. A modellekhez használt talaj- és felszínparaméterek
Elsőként a modellek konstans felszíni tulajdonságaival foglalkozunk, kezdve a vizs-
gálatokat meghatározó talajtextúrával és az egyes talajtípusokat jellemző hidraulikus
tulajdonságok bemutatásával.
4.1.1. Talajtextúra
A talajtextúra területi eloszlása fontos információ, hiszen ez határozza meg a talaj
hidrofizikai tulajdonságainak területi eloszlását, amely a mezoskálájú meteorológiai mo-
dellezésben létfontosságú (Shao & Irannejad, 1999). Az NCAR (National Center for
Atmospheric Researches) az MM5 modell felhasználóinak a FAO (Food and Agriculture
Organization) által meghatározott globális talajtextúra eloszlást biztosítja 5 földrajzi
perces felbontásban. A modell előfeldolgozó része a rendelkezésre álló felszíni tulajdon-
ságokat minden esetben a felhasználó által beállított modell felbontásra interpolálja
parabolikus interpoláció segítségével. Talajtextúra esetén – az eredeti FAO adatbázis
rácspontjain kívül – rendelkezésre áll a talajtextúrák rácson belüli százalékos eloszlása
is, amely interpolálásra kerül. A modellrácsra jellemző talajtextúra a leggyakoribb tex-
túra típus lesz, amennyiben a víz előfordulása 50% alatti. Ha a víz előfordulása 50%
feletti, vízfelszín lesz a talaj és felszín típus. Az interpolált eloszlás alapján (8a. ábra) a
vizsgált modellterületen 6 textúra található. Látható, hogy Magyarországon többnyire
agyagos vályog és agyag textúrák találhatók, amelyek együttesen az ország területének
60%-át fedik le (3. táblázat). A többi talajtextúra arányában kevésbé van képviseltetve,
legkevesebb (≈ 4, 5 és 7%) a vályogos homokból (Nyírség északi része, Belső-Somogy), a
homokos agyagos vályogból (Duna-Tisza-köze) és a homokos vályogból (nagyobb folyók
mentén, Kiskunság belső része, Nyírség délkeleti része) található.
38
Vizsgálatainkkor nemcsak a hidraulikus paraméterértékek változtatására bekövet-
kező hatásokat elemeztük, hanem a talajtextúra területi eloszlásából fakadó különbsé-
geket is. Ehhez a TAKI (Talajtani és Agrokémiai Kutató Intézet) által rendelkezésre
bocsátott eloszlást (8b. ábra) használtuk, kizárólag Magyarország területére – amely
a modellterület mintegy 40%-át jelenti. A FAO és a TAKI eloszlások között jelentős
különbségek mutatkoznak. A FAO-hoz képest nincs vályog, ugyanakkor megjelenik a
tekintélyes területet borító (19%) homok textúra (Belső-Somogy, Nyírség, Duna-Tisza
köze, Pesti-síkság), és található továbbá durva vázrész (hegységekben) és szerves anyag
is, melyek hidrofizikai tulajdonságai változatlanok a futtatások során. Az agyag területe
összezsugorodott (6%), a Köröstől többnyire északra található. A vályogos homokkal
való fedettség nagyságrendileg nem változott, de a Bakonyalját kivéve nincs különösen
összefüggő terület. Az agyag területi hányadának csökkenése és a vályog textúra hiá-
nya az agyagos vályogos területek nagymértékű növekedéséhez vezetetett, amely így az
ország területének mintegy 60%-át képezi.
8. ábra: A talajtextúra területi eloszlása az MM5 modellben használt 6 km-es
felbontásban a) FAO és b) TAKI szerint.
A vízmérleg modell a Várallyay (1980) féle területi talajtextúra eloszlást hasz-
nálja (9. ábra). Ebben az esetben az 5 fő textúra típus (H, hV, V, aV és A) mellett sze-
repel a durva vázrész és a tőzeg is. A leggyakoribb textúra (4. táblázat) a vályog (42%),
mely többnyire a Dunántúlon, a Viharsarokban, a Hajdúságban és a Zalai-dombságban
fordul elő. Az agyagos vályog és agyag textúrák (18,7% és 6,6%) a Körösök vidékén,
a Nagykunságban, a Szolnoki háton, a Hortobágyon, az Észak-Alföldi Hordaléklejtőn,
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3. táblázat: Az MM5 modellben használt talajtextúrák rácspontszámainak abszolút és
relatív értékei Magyarországra vonatkozóan FAO és TAKI szerint.
Vályogos Homokos Homokos Agyagos Durva
Talajtextúra Homok homok vályog Vályog agyagos vályog Agyag Tőzeg vázrész
adatbázis (H) (vH) (hV) (V) vályog (aV) (A) (TZ) (DV)
(haV)
FAO darab 0 97 159 301 120 947 657 0 0Mo.-n
MM5 % 0 4,22 6,91 13,08 5,22 41,16 28,55 0 0Mo.-n
TAKI darab 437 0 176 0 1 1394 145 25 103Mo.-n
MM5 % 18,99 0 7,65 0 0,04 60,58 6,30 1,09 4,48Mo.-n
a Zagyva-medencében, a Heves-Borsodi nyílt ártérben, az Aggteleki-karsztban, a Cser-
hátban, a Zempléni-hegységben és a Rábaközben találhatók. Homok (14,8%) és homo-
kos vályog (10,3%) 4 jól elkülöníthető tájegységben van: a Belső-Somogyban, a Duna-
Tisza-közén, a Nyírségben és a Bakony északi lejtőin. Tőzeg leginkább a Kis-Balatont
és a Fertő-tavat környező területeket borítja, míg a durva vázrészekkel elsősorban a
Dunántúli-középhegységben találkozhatunk, de néhány rácspontra jellemző a Mecsek, a
Bükk és az Aggteleki-karszt környékén is.
9. ábra: A vízmérleg modellben használt talajtextúrának területi eloszlása 8 km-es
felbontásban (a beépített területeket és a vízzel jellemzett rácspontokat nem ábrázoltuk).
4. táblázat: A vízmérleg modellben használt talajtextúrák rácspontszámainak abszolút
és relatív értékei Magyarországra vonatkozóan a TAKI szerint.
Talajtextúra Homok Homokos Vályog Agyagos Agyag Tőzeg Durva
adatbázis vályog vályog vázrész
(H) (hV) (V) (aV) (A) (TZ) (DV)
TAKI
darab 218 152 618 275 97 24 72Mo.-n
% 14,83 10,34 42,04 18,71 6,60 1,63 4,90Mo.-n
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4.1.2. A talaj hidrofizikai tulajdonságainak meghatározása a TAKI adatbá-
zisa alapján
Az értekezés vizsgálatainak központjában a talaj hidraulikus tulajdonságai sze-
repelnek. Vizsgálatunk során két talajadatbázisból, az USDA (United States Depart-
ment of Agriculture) (Cosby et al., 1984) és a HUNSODA (Hungarian Unsaturated
Soil Database) (Várallyay, 1973; Nemes, 2002) adatbázisok alapján meghatározott
paraméterekkel dolgoztunk. Mindkét adatbázis a nevüket adó országokból származó
talajmintákat tartalmaznak, előbbi 1448-at, utóbbi pedig 494-et. A két területről szár-
mazó minták szemcseméret szerinti eloszlása különbözik a talajképző-folyamatok és a
talajképző-kőzetek közti különbségek miatt. Nemes et al. (1999) munkájukban utaltak
arra, hogy különböző európai országokban különböző szemcseméret kategóriákat hasz-
nálnak a talajminták osztályozása során. Így, nemcsak a szemcsék méretében, hanem a
kategóriák számában is nagy különbségek jelentkeznek, és nincs ez másként az USDA és
a HUNSODA adatbázisok esetében sem. Habár mind a kettőnél 3 kategória van (homok,
iszap és agyag), pl. az agyag és iszap közötti szemcseméret-határ különbözik, előbbinél ez
a határ 0,05 mm, míg a HUNSODA esetében, amely az ISSS (International Soil Science
Society) iránymutatásait követi, e határ 0,02 mm. A szemcseméret kategóriák meghatá-
rozásától függetlenül, ha a két adatbázisban található mintákat az anyagfrakciók szerinti
háromszögdiagramban ábrázoljuk (10a. ábra), akkor jelentős különbségek rajzolódnak
ki. Mint látható, az észak-amerikai minták többnyire nagy szemcseméretű homokot tar-
talmaznak, míg a magyar minták inkább a közepes mérettartományba esnek. Az USDA
klasszifikációját használva, amíg az amerikai minták mintegy 78%-a a homok és 10%-a
az iszap frakcióba esik, addig a HUNSODA-ban található minták mindössze 38%-a esik
a homok méretkategóriájába és 42%-a az iszapéba (Nemes et al., 2005).
A fent említett különbségeken kívül eltér a két adatbázis talajtextúra osztályozása
is. Az USDA a Cosby-féle (1984) osztályozást követi, amely 12 osztályt különít el (10b.
ábra), míg a HUNSODA a Filep és Ferencz (1999)-féle empirikus osztályozás szerint
határozza meg a textúrákat, melyben 11 osztály van. A két osztályozásban nemcsak
számszerű különbségek adódnak. Egyrészt, mint látható, az egyes elemek csak a leg-
ritkább esetben fedik le egymást, másrészt egyes típusok nem találhatók meg mindkét
osztályozásban. Ilyen pl. a Filep és Ferencz féle osztályozásban az agyagtól elkülönített
nehéz agyag, vagy az USDA rendszerben nem megtalálható iszapos vályog. Emellett
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az USDA-ban meghatározott iszapos agyag és homokos agyag hiányzik a magyar tí-
pusokból. A felsorolt különbségek természetesen mind hatással vannak a hidraulikus
tulajdonságok meghatározására, ám hatásuk mértéke pontosan nem állapítható meg.
Ezzel együtt a talajfizikusok által már ismert az a tény, hogy egy talajtextúrán belüli
talajparaméterek változékonysága gyakran nagyobb, mint a különböző textúrák közöt-
ti különbségek (Soet & Stricker, 2003), így az osztályozásbeli különbségeket nem
vesszük figyelembe.
10. ábra: a) A talajminták elrendeződése a talajtextúraháromszög diagramban b) Az US
(vastag körvonal) és a HU talajok (színes poligonok) talajtextúráinak eloszlása a
talajtextúraháromszög diagramban.
A HUNSODA adatbázisban 10 darab Ψ-Θ értékpár mellett az anyagfrakció-értékek
is adottak minden mintára vonatkozóan. A Ψ-Θ értékpárokat Várallyay (1973) mód-
szerén alapuló labor mérések alapján származtatták. Laboratóriumi körülmények között
a talajmintákat – szárító szekrényben való szárítás után – 10 különböző potenciál-értékű
szívóhatásnak tették ki, majd vizsgálták vízfelvételi képességeiket. A szívóhatást jellem-
ző erő mértéke a talajnedvességpotenciálja (Ψ), mely megmutatja, hogy mekkora erő
szükséges ahhoz, hogy a talajban tárolt, kötött víz szabad, azaz nem kötött állapot-
ba kerüljön. Ezt az erőt vízoszlop magasságban is szokták kifejezni (1 hPa 1 cm-es
magasságú vízoszlop nyomását ellensúlyozza). A mérésekben használt 10 talajnedves-
ségpotenciál és a hozzájuk tartozó pF-érték (cm vízoszlopmagasságban kifejezett Ψ tízes
alapú logaritmusa) az 5. táblázatban találhatók.
A telítési talajnedvesség (Θs [m3/m3]) nevében is magában hordozza jelentését, azt
a vízmennyiséget tekintjük a talaj telítési vízkészletének, amennyi a talajrészecskék köz-
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5. táblázat: A HUNSODA adatbázisban szereplő talajminták talajnedvességi
vizsgálatakor használt vízpotenciál- (Ψ) és pF-értékei.
Ψ[cm] 1 2,5 10 33 100 200 330 2500 15000 1584893
pF 0 0,4 1 1,5 2 2,3 2,5 3,4 4,2 6,2
ti teret teljesen kitölti. Az adatbázisban a telítési szintet a legkisebb vízoszlopmagasság
fejezi ki. A szabadföldi vízkapacitás (Θf [m3/m3]) meghatározása már körülményesebb.
Azt a talajnedvességet nevezzük szabadföldi vízkapacitásnak, amely nagy esőzés utáni
harmadik napon alakul ki a gravitációs vízmozgás eredményképpen. A szabadföldi víz-
kapacitás becslésére több feltételt is használnak. Pl. meghatározható a porozitás 75%-
aként (Noilhan & Planton, 1989), vagy a vízvezető-képesség (K) alapján. Ez utóbbi
kapcsolatot pl. az Egyesült Államokban használták, ami szerint Θ=Θf -fel, ha a K 0,1
mm/nap (Wetzel & Chang, 1987), vagy 0,5 mm/nap (Hillel, 1980) értékű. Az
utóbbi feltételt az USDA klasszifikációban használják, a HUNSODA-ban Várallyay
(1973) feltételét követtük, mely a pF értéke alapján ad becslést:
pF = lg [Ψ(Θf )] = 2, 3. (4.65)
A hervadásponthoz tartozó talajnedvesség-tartalom (Θw [m3/m3]) meghatározása – a Θs
becsléséhez hasonlóan – többnyire egységes, és legtöbbször a pF = 4,2-es feltétel alapján
becsülik. Az MM5 modell bemenő talajparaméterei közé tartozik még a telítési vízpo-
tenciál (Ψs) és a Campbell-féle (1974) porozitási index (b). Számításukat Campbell
(1974) képlete alapján végeztük a Ψ-Θ mért értékpárok felhasználásával. Campbell
(1974) alapján:






Így számítva minden egyes talajmintára a relatív talajvízkészleteket (Θ/Θs) és a vízpo-
tenciál logaritmusainak értékeit, egyenes illeszthető az adott ponthalmazra. Az egyenes
meredeksége adja a b, míg az y tengellyel való metszése a telítési vízpotenciál logaritmu-
sát. Az egyes talajtextúra osztályokba sorolt mintákra kapott b és Ψs mennyiségekből
talajtextúránként átlagot képeztünk, és megkaptuk az adatbázisra jellemző értékeket.
Tekintsük példaként a homok és agyag textúrájú mintákra a számított b és Ψs para-
méterekből illeszthető görbét (11. ábra). Látható, hogy homokra a 40 és 80%-os talaj-
nedvesség között, agyagra pedig a 40% feletti telítési tartományban a görbe nem követi
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a minták eloszlását. Ezzel együtt homokra a logaritmus illesztés korrelációja 0,91, az
agyagra pedig 0,87.
11. ábra: A HUNSODA adatbázis a) homok és b) agyag textúrájára vonatkozó Ψ(Θ)
függvények Campbell (1974) alapján.
A földfelszín párolgása homogén (Eh) és inhomogén (Einh) talajnedvesség-tartalom
esetén jelentősen különbözik (Ronda et al., 2002; Wetzel & Chang, 1987). A sza-
badföldi vízkapacitás és a hervadás pont között a ∂Eh(Θ)/∂Θ meredeksége nagyobb,
mint a ∂Einh(Θ)/∂Θ. Így az Eh kisebb, mint Einh a száraz viszonyokban, a nedves vi-
szonyokban (Θf -hez közel) pedig az Eh nagyobb, mint az Einh. Hasonlóan nyilvánvaló,
hogy Θinhf - Θinhw >> Θhf - Θhw (Ács, 2003). A homogén és inhomogén talajnedves-
ség közti összefüggés becsléséhez Monte-Carlo típusú szimulációkra lenne szükség. Ezt
elkerülendő, Chen & Dudhia (2001a) egyszerű parametrizációját alkalmaztuk, mely













A dolgozatban a Θinhf és Θinhw paraméter-értékeket használunk, hacsak nem jelezzük
eltérően. Ez azt jelenti, hogy számításainkban a Θ rácson belüli eloszlása inhomogén,
pontosabban normális eloszlást követ.
A hidraulikus függvények leírásában három változó összefüggését adjuk meg: a
talajnedvesség, a vízpotenciál és a vízvezető-képesség kapcsolatát. A campbelli mód-
szertanban, ahogyan láthattuk a felszíni modell bemutatásánál (3.1.2.5 fejezet), a talaj
vízvezető-képessége a talajnedvesség függvényében a következőképpen írható fel:
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A számításhoz szükséges Ks, telítési vízvezető-képességet nem mi határoztuk meg, ha-
nem Fodor & Rajkai (2005) munkája alapján becsültük.
Az MM5 modell által használt összes hidrofizikai paraméter: a Θs, a Θf , a Θw, a
Ψs, a b és a Ks az US adatbázis esetén rendelkezésünkre állt (Cosby et al., 1984). Az
USDA-ból és a HUNSODA-ból meghatározott hidrofizikai talajparaméterek a 6. és 7.
táblázatokban találhatók. Az egyszerűség kedvéért a továbbiakban a két adatbázisból
származtatott paramétereket US és HU paramétereknek fogjuk nevezni.
6. táblázat: A HUNSODA adatbázis alapján számított hidraulikus paraméterek és az
adatbázisban szereplő textúrák előfordulási száma (n).
Talaj textúra n b Ψs Ks Θs Θf Θw[m] [m s−1] [m m−3] [m m−3] [m m−3]
Homok 7 3,02 0,06 3,26·10−5 0,507 0,325 0,029
Vályogos homok 20 3,9 0,126 2,52·10−5 0,598 0,479 0,08
Homokos vályog 32 3,99 0,143 1,14·10−5 0,476 0,379 0,064
Iszapos vályog 181 4,18 0,182 2,73·10−6 0,487 0,408 0,08
Iszap 6 3,54 0,223 2,00·10−6 0,496 0,437 0,069
Vályog 28 4,2 0,224 4,58·10−6 0,468 0,406 0,088
Homokos agyagos vályog 2 4,21 0,132 7,98·10−6 0,439 0,354 0,061
Iszapos agyagos vályog 154 5,04 0,234 6,20·10−7 0,491 0,435 0,119
Agyagos vályog 3 4,74 0,207 3,05·10−6 0,58 0,479 0,139
Agyag 61 6,21 0,228 8,00·10−7 0,541 0,489 0,147
A b porozitási index meghatározó paraméter, mind a Ψ, mind a K szempontjából.
Haladva a homokos textúráktól az agyagos textúrák irányába a b indexek folyamatosan
nőnek. Az US adatbázis esetén e növekedés nagyobb mértékű, mint az a növekedés, amit
a HU esetén láthatunk. Így pl. az agyagra vonatkozó b szinte kétszer nagyobb az US,
mint a HU esetében.
A talajban áthelyeződő víz sebessége lineárisan függ a telítési vízvezető-képességtől
(Ks). A KUSs a 7 MM5-beli textúrára vonatkozóan (8. ábra) – kivétel az agyag – kisebb,
mint a KHUs . Így egyrészt lassabban jut el a víz a felszínről az alsóbb rétegekbe az US-,
mint a HU-talajok esetén. Másrészt így különbségek keletkeznek a talajba szivárgó víz
mennyiségét illetően is.
A homokos vályogra és agyagra vonatkozó (12. ábra) Campbell-féle Ψ(Θ) függ-
45
7. táblázat: Az USDA adatbázis (Cosby et al., 1984) alapján számított hidraulikus
paraméterek és az adatbázisban szereplő textúrák előfordulásának száma (n).
Talaj textúra n b Ψs Ks Θs Θf Θw[m] [m s−1] [m m−3] [m m−3] [m m−3]
Homok 14 2,79 0,069 4,60·10−5 0,339 0,236 0,01
Vályogos homok 30 4,26 0,036 1,41·−5 0,421 0,283 0,028
Homokos vályog 124 4,74 0,141 5,23·10−6 0,434 0,312 0,047
Iszapos vályog 394 5,33 0,759 2,81·10−6 0,476 0,36 0,084
Vályog 103 5,25 0,355 3,38·10−6 0,439 0,329 0,066
Homokos agyagos vályog 104 6,66 0,135 4,45·10−6 0,404 0,314 0,067
Iszapos agyagos vályog 325 8,72 0,617 2,04·10−6 0,464 0,387 0,12
Agyagos vályog 147 8,17 0,263 2,45·10−6 0,465 0,382 0,103
Homokos agyag 16 10,73 0,098 7,22·10−6 0,406 0,338 0,1
Iszapos agyag 43 10,39 0,324 1,34·10−6 0,468 0,404 0,126
Agyag 148 11,55 0,468 9,74·10−7 0,468 0,412 0,138
vényeken látható, hogy a homokos vályog esetén az US- és a HU-függvények közötti
különbség az agyagéhoz képest mintegy fele akkora. A különbség a két adatbázis b po-
rozitási indexei közötti különbséggel magyarázandó.
12. ábra: A homokos vályog és agyag textúrákra illesztett Ψ−Θ hidraulikus függvények a
HU és az US adatbázisra.
A tárolható vízmennyiséget illetően látható, hogy a talaj maximális vízkapacitása
mintegy 30-170 mm-rel nagyobb a HU-, mint az US-talajok esetén. Elmondható to-
vábbá, hogy a növényzet által hasznosítható vízkészlet (Θf - Θw) átlagosan 55 mm-rel
kisebb az US-, mint a HU-talajokra. E különbség a párolgás meghatározásában játszik
kulcsfontosságú szerepet. A kisebb hasznosítható vízkészlet relatív értékben kifejezve –
ugyanakkora kezdeti talajnedvesség mellett – nedvesebb talajt jelent.
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4.1.3. Földhasználat
Az NCAR az MM5 modell felhasználóinak – a talajtextúrához hasonlóan – a fel-
színtípusok területi eloszlását és tulajdonságait is rendelkezésre állítja. A felszíntípusok
30 földrajzi szögmásodperces felbontásban az ún. USGS (United States Geological Sur-
vey) kategorizáció formájában vannak megadva. Az USGS kategorizáció szerint 25 féle
felszíntípus van; a rács felszín típusát – a talajtextúráéhoz hasonlóan – az előfeldolgozó
program határozza meg az adatbázisból vett adatok interpolálása alapján. A modell-
területünkön a 25 típusból, a vízzel együtt, 8 típus található meg (13. ábra). Ezen
adatbázis alapján hazánk jelentős részét puszta, mezőgazdasági terület és legelő borít-
ja, a délnyugati országrészben nagyobb területen található még füves terület, valamint
a hegységekben lombos erdő. Az egyes földhasználati típusokhoz tartozó paraméterek
Dudhia et al. (2005) munkájában megtalálhatóak, bemutatásukat mellőznénk, mert a
dolgozat célja a talaj paramétereinek vizsgálatával kapcsolatos.
13. ábra: A felszíntípusok területi eloszlása az MM5-tel modellezett területen az USGS
adatbázis alapján.
A vízmérleg modellhez szükséges felszínhasználati típusokat Magyarország Nem-
zeti Atlaszából (Pécsi et al., 1989) vettük. Ezen adatbázis alapján – az USGS-hez
hasonlóan – hazánk földhasználati típusait legfőképpen a mezőgazdasági tevékenység
határozza meg (14. ábra). A két adatbázis közötti különbség az, hogy a Nemzeti At-
laszban a hegyekben nem elegyes, hanem lombhullató erdő szerepel, mint domináns
felszíntípus. További eltéréseket Duna-Tisza közén találhatunk, ahol nagyobb területe-
ken van fű és cserjés a hazai, mint az USGS adatbázisban. Füves területek nemcsak
a Duna-Tisza közén találhatók, hanem jelentősebb a lefedettség Hortobágyban, illetve
foltokban a Dunántúli-középhegységben is. A vízmérleg modellben a sztómaellenállás-
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értékeket a fűre (50 s/m), mezőgazdasági terület és erdő elegyére (121 s/m), valamint a
lombhullató (150 s/m), tűlevelű (247 s/m) és elegyes (199 s/m) erdőkre Brook et al.
(1999), a lápra (220 s/m) Smith et al. (2000), míg a mg.-i területre (100 s/m) és a gyü-
mölcsösökre (100 s/m) Lagzi et al. (2004) munkája alapján választottuk (Szinyei D. és
Mészáros R., személyes konzultáció). A felszín típusokhoz LAI értékét és évi menetét
Brook et al. (1999) nyomán vettük (15. ábra).
14. ábra: A vízmérleg modellben használt felszíntípusok területi eloszlása
Magyarországon Magyarország Nemzeti Atlasza (Pécsi et al., 1989) alapján.
15. ábra: A vízmérleg modellben használt felszíntípusokhoz tartozó levélfelületi index
(LAI) évi menete.
4.1.4. A termőtalaj vastagsága
A vízmérleg modell egyik bemenő adatmezője a termőréteg vastagsága (3.3 fe-
jezet), ami a teljes talajréteg vastagságának a fele. A szükséges adatokat 10 földrajzi
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perces felbontásban az MTA–TAKI állította rendelkezésünkre. A modell rácspontjaira
vonatkozó értékeket inverz disztáns interpolációval állítottuk. Látható (16. ábra), hogy
a termőréteg vastagsága nem egyenletes. A hegységekben és Balaton környékén igen
sekély, 50–80 cm, míg a Tisza vízgyűjtő területén 150 cm körüli. Sekélyebb a talaj még
a Duna menti síkság Szekszárdtól északra fekvő területein, az Alsó-Kiskunságban, a
Hevesi-ártérben, valamint a Hajdúságban.
16. ábra: A vízmérleg modellben használt termőréteg vastagságnak [cm] területi
eloszlása 8 km-es felbontásban.
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4.2. Az MM5 modell vizsgálataihoz felhasznált adatok
A felszíni tulajdonságok után rátérünk az MM5 modellel végezett szimulációk ve-
rifikációjához felhasznált meteorológiai adatok bemutatására.
4.2.1. Az esettanulmányok időjárási jellemzői
A konvektív csapadék hidraulikai paraméterekre való érzékenységét 16 tesztna-
pon vizsgáltuk. A nyári, nagycsapadékos napokat részesítettük előnyben, melyeken he-
lyi zivatarokból vagy mezoskálájú csapadékrendszerekből. hullott nagyobb mennyiségű
csapadék. A 16 kiválasztott nap időjárási helyzete összefoglalóan, különös tekintettel
a csapadék területi eloszlására és típusára a 8. táblázatban látható. Esettanulmánya-
inkat a 2006-os és 2007-es év jelentősebb csapadékot hozó napjaiból válogattuk ki. A
kiválasztott napok közül 4 esetben (2006.07.29., 2006.08.01., 2007.05.05., 2007.07.24.)
zivatarral és jégesővel járó hidegfront okozta a 10–30 mm/nap körüli csapadékinten-
zitást a front által érintett területeken. Három alkalommal (2005.04.18., 2006.08.07.,
2007.08.12.) a Kárpát-medence felett vagy környezetében veszteglő ciklon alakította az
időjárást, ekkor többnyire csak zápor formájában alakult ki kb. 10 mm-es csapadék.
Kivétel a mátrakeresztesi (Horváth, 2005) árvízkor keletkezett csapadék, ám ekkor a
ciklonhoz magasban (500 hPa) hidegadvekció is párosult. 2007.08.20.-án egy délnyugati
irányból érkező instabilitási vonal okozta az intenzív (> 30 mm/nap) csapadékhullást.
Négy napot, a nyári időszakra jellemző helyi zivatarok kialakulása jellemezte. Ekkor az
egyes esetekben (2006.07.24., 2007.05.22., 2007.05.27., 2007.06.01.) a csapadék megje-
lenésében a délnyugati irányból, ciklon előoldali vagy anticiklon hátoldali helyzetéből
adódó nedves levegő áramlása játszotta a fő szerepet. Hatására labilizálódott a légkör,
kedvezően befolyásolva a zivatarok kialakulását. A maradék négy napon lokális záporok
alakultak ki, melyek többnyire kis csapadékot eredményeztek. Amint látható, a napsü-
téses órák száma a 16 napra igen tág határok között változott. A mindössze néhány
órás esetektől 12–15 órás esetek is vannak. Hasonlóan széles határok között változott a
hőmérséklet is.
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8. táblázat: Az esettanulmányainkban szereplő napok időjárásának egyes jellemzői.
Dátum




órák száma (◦C) (◦C) zóna csapadék- összeg fajtája
összeg maximum
2005.04.18. 0–2 5–12 11–20 országszerte 2–20
20 mm:
ciklon K-reOrosháza, zápor,100 mm?: zivatar
Mátrakeresztes
2006.06.27. 12–14 17–24 27–35 2–3–0
35 mm:
helyiészaki Zabar, zivatar,országrész 58 mm: zápor
Eger
2006.07.24. 6–12 16–23 29–35
több felé,
1–10
30 mm: helyi,középső Budapest, zivatar,
és északi 55 mm: DNy-i zápor
országrész Kecskemét áramlás




hidegfront zivatarPoroszlóországrész 40 mm:
Penc
2006.08.01. 5–10 15–21



















49 mm: meleg- és zivatar,
5–11 19–26 Sellye hidegfront zápor,
eső




zivatarés déli Pécs, DNy-i




25–30 ÉK-i és déli
1–15
27 mm: meleg-nedves zivatar,







11 mm: helyi, zápor,
10–15 Dunántúli-khg Sellye DNy-i zivatarés Mecsek áramlás
2007.06.03. 2–6 (É) 11–17 16–20 (É) É-i, ÉK-i 1–4 14 mm: helyi zápor10–14 (D) 25–28 (D) országrész Szentlélek
2007.06.17. 9–12 10–17 26–31 szórványos 1–4 4 mm: helyi zápor,Pápa zivatar
2007.07.24. 6–12
12–15 26–33 (É) országszerte,
1–8
13 mm:
hidegfront(É-i khg) de legtöbb Sümeg zivatar,15–21 35–40 (D) délen és 12 mm: zápornyugaton Kapuvár
2007.08.12. 14–18 21–26
országszerte,




0–2 (Ny) Dunántúl medence
4–8 (K) középső és felett
északi részén
2007.08.19. 27–31 szórványos 1–12
26 mm:






squall-line zivatar(Ny-DNy) 20–26 (ÉNy) Szerep,
4–10 27–32 56 mm:Győr
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4.2.2. A modell kezdeti és peremfeltételei
Az MM5 modell futtatásához szükséges kezdeti- és peremfeltételeket az ECMWF
MARS (European Centre for Medium-Range Weather Forecasts’s Meteorological
Archive and Retrieval System) adatbázisból vettük; ezekhez a hozzáférést az OMSZ
biztosította. A változók, mint pl. a geopotenciális magasság, a potenciális örvényesség,
a specifikus nedvesség, a hőmérséklet, a szél horizontális és vertikális komponensei 20
vertikális szintben, 1000-től 100 hPa-ig 50 hPa-os lépésekben álltak rendelkezésünkre.
Ezen kívül bemenő adatként szerepel még a talaj hőmérséklete és nedvességtartalma
4 mélységben, a 2 m-es relatív nedvesség és hőmérséklet, a 10 m-es szél és a felszíni
hőmérséklet (skin temperature). A mezők horizontális felbontása 1/4 földrajzi fok.
4.2.3. Csapadékmérések
A szimulált csapadékmezők verifikációját napi csapadékösszegekre végeztük el. A
mért napi értékeket az Országos Meteorológiai Szolgálat és a környező országok csapa-
dékmérő hálózata szolgáltatta. A méréseket az automata (29 szinoptikus és 68 klíma
állomás) és a hagyományos (560 mérő állomás) Hellmann-féle csapadékmérőkkel végez-
ték. Mivel az INDA (Interactive Network Database Access) adatbázisban a hagyományos
mérések eredményei csak akkor szerepeltek, amikor volt csapadék, a csapadékot nem
jelentő állomások adatait is figyelembe kellett venni, a későbbi interpoláció sikeres meg-
valósítása végett. E csapadékmérőkkel végzett mérések hibája 0–10%, ami a folyékony
halmazállapotú csapadék alábecsléséből származik. Az alulbecslés okai a szél hatására
vezethetők vissza, pl. a szél hatására bekövetkező párolgásra és nedvesítésre. A hiba
függ a szélsebességtől, és csökkenthető, mint ahogy ezt Rubel & Hantel (1999) meg
is mutatták. Itt e hibát elhanyagoltuk, mivel a mért és a szimulált csapadékok közötti
különbségek 1–2 nagyságrenddel nagyobbak, mint a mérési hibák.
4.3. A vízmérleg modell
A klimatológiai vizsgálatokhoz felhasznált adatbázisok bemutatása a következő
fejezet tárgyköre. A meteorológiai adatok mellett kitérünk a modell verifikációjához
használt állomás-specifikus adatok ismertetésére is.
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4.3.1. Légköri határfeltételek
4.3.1.1. A CRU adatbázis felépítése
A vízmérleg modell klimatológiai alkalmazásaihoz a CRU (Climate Research Unit)
TS (Time Series) 1.2 adatbázisát használtuk (Mitchell et al., 2004a). Az adatbázis 5
megfigyelt meteorológiai elemet: a 2 m-es léghőmérsékletet (T ), a napi hőingást (DTR),
a parciális gőznyomást (e), a felhőborítottságot és a csapadékot (P ) tartalmazza egy
Európát lefedő rácsra. A rács horizontális felbontása 10 földrajzi perc (≈ 18 km), az
adatok pedig havi léptékben vannak 1901-től 2000-ig. A rácsbeli adatok interpoláltak és
homogenizáltak. Az interpolációs módszer (New et al., 1999) két lépésből áll a hosszú
időtartam miatt. Először az állomások 1961–1990-es időszakra vonatkozó klímaátlagait
határozták meg, majd e referencia időszaktól való eltéréseket minden egyes évben és
minden egyes elemre nézve. A rácspontokra vonatkozó értékeket a rácspontot körülve-
vő állomások előbb emlegetett anomália-értékei alapján számították. Erre a módszerre
azért volt szükség, mert a XX. század elején még számottevően kevesebb meteoroló-
giai állomás működött, mint a század második felében (Mitchell et al., 2004a). A
szimulációkhoz az adatokat 6 szögperces felbontásúvá finomítottuk az inverz disztáns
interpoláció alkalmazásával, mivel a talajtextúra és a felszínhasználat jobb felbontásban
is rendelkezésre állt. Ezen módszer alkalmazása nem okoz nagy hibákat, egyrészt mivel a
CRU adatbázis horizontális eloszlása homogén, másrészt az adatbázisban a tengerszint
feletti magasságok a valósághoz képest kb. fele akkorák, harmadrészt a CRU TS 1.2
létrehozásakor az interpoláció a tengerszint feletti magasság függvénye volt.
4.3.1.2. Magyarország éghajlata a CRU alapján
Összehasonlítva a CRU adatbázisból származtatott évi középhőmérséklet és csapa-
dékösszeg területi eloszlását (17. ábra) a Magyarország Éghajlati Atlaszában (Mersich
et al., 2001) közölt eloszlással – ez ugyan az 1961–1990-es időszakra vonatkozik –, azt
mondhatjuk, hogy az alföldi területek hőmérséklete és csapadéka nem különböznek je-
lentősen. Nagyobb különbségek a hegyekben jelentkeznek, pl. a Bakonyban ez kb. 0,5 ◦C,
míg a Mátrában kb. 2 ◦C. A csapadék is a Dunántúlon és az Északi-középhegységben tér
el jelentősebben, az eltérés kb. 100 mm, az Alpokalján viszont sem a hőmérsékletben,
sem a csapadékban nincs számottevő különbség. A XX. századra nézve az évi középhő-
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mérséklet a Duna menti síkságon és a Csanád környékén a legmagasabb, 11 ◦C feletti,
míg az Északi-középhegységben legalacsonyabb (< 9◦C). A csapadék legkisebb átlagos
évi összegei a Kisalföldön (< 575 mm) és az Alföldön (< 550 mm) találhatók. Az ország
legcsapadékosabb vidéke (> 725 mm) az Alpokalja.
17. ábra: Átlagos a) évi középhőmérséklet [◦C] b) évi csapadékösszeg [mm]
Magyarországon 1901–2000-ig a CRU adatbázis alapján.
A magyarországi rácsponti adatok alapján készült Walter-Lieth-féle (1967) klíma-
diagram a 18. ábrán látható. Ez alapján az éghajlat tipikus kontinentális, 600 mm-es évi
csapadékkal, mely kora tavaszi minimummal és nyári maximummal rendelkezik. Nyár
végén, kora ősszel enyhe aszályra való hajlamosság figyelhető meg. A hőmérséklet télen
enyhe, habár decembertől februárig előfordulhat, hogy a minimum hőmérséklet fagypont
alatti legyen. Januárban a havi átlag hőmérséklet kevéssel 0 ◦C alatti, nyáron pedig 3
hónap esetében is meghaladja a 18 ◦C-ot, így hosszabb, meleg évszakú kontinentális
éghajlatról beszélhetünk (Péczely, 1979).
A XX. századra vonatkozó átlagok mellett tekintsük át az évről évre történő vál-
tozásokat is (19. ábra)! Mindkét elem időbeli változása követi az OMSz által is közölt
(Móring, 2010) meneteket. A hőmérséklet menetéből láthatjuk, hogy az 1980-as évek
végéig a hőmérséklet többnyire 9–11 ◦C között változott és csak utána nőtt 10 ◦C fölé.
A csapadék igen nagy ingadozást mutat, 430 és 880 mm között változik. A menet – első
pillantásra – csökkenést mutat, de e csökkenés nem szignifikáns, erről főleg akkor bizo-
nyosodhatnánk be, ha 2010-ig ábrázolnánk az összegeket, ugyanis 2010-ben átlagosan
959 mm hullott (Móring, 2011).
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18. ábra: Térbeli és időbeli (1901–2000 időszak) átlagok alapján Magyarországra
vonatkozó Walter-Lieth-féle klímadiagram.
19. ábra: Az évi a) középhőmérséklet és b) csapadékösszeg Magyarországra vonatkozó
területi átlagának változása a XX. században.
4.3.2. Verifikáció
4.3.2.1. A Debreceni Agrometeorológiai Obszervatórium
A Debreceni Egyetem Hajdúháton (47◦37’É, 21◦36’K, h=112 m) levő Agrometeo-
rológiai Obszervatóriuma sokéves, mért vízkészlet adatsorral rendelkezik. Az állomáson
található talajtípus löszháton fekvő csernozjom, melynek fizikai félesége vályog. E vályog
hidraulikus tulajdonságait a HUNSODA adatbázist jellemző vályog hidraulikus tulaj-
donságaival helyettesítettük. Az állomáson a növényzet nem rendszeresen kaszált gyep.
A verifikációhoz használt adatok az 1972-től 1992-ig tartó időszakra terjednek ki. Az Ob-
szervatóriumban hetente mértek talajnedvesség-tartalmat. A havi mérések száma egy és
hat között változott. A téli időszakban a mérések gyakran szüneteltek a fagy vagy a
hó miatt. A 21 év talajvízkészlet adataiból 4 decemberi, 10 januári és 9 februári hónap
55
adatai hiányoznak. A mintavételek rövidre vágott gyeptakaróra vonatkoznak. A minták
0–5, 5–10, majd ez alatt 10 cm-es vastagságú rétegekből származnak. A mintavételező
átmérője 10 cm. A rendszeres mintavétel 0–100 cm-ig, időszakosan 150 cm-ig terjedt.
A kiemelt talajminták összekeverése után mintegy 200 g talaj szárítására került sor. A
szárítás 105 ◦C-on történt súlyállandóságig. A száraz súlyt közvetlenül a szárítás után
határozták meg. A talajnedvesség-mérés módszere a vizsgált időszakban nem változott
(Szász, 2002).
Számításainkban az Obszervatóriumban zajló meteorológiai méréseket közvetle-
nül nem használtuk fel, annak ellenére, hogy egy 1972–1992 időszakra vonatkozó CRU
adatsorral rendelkezünk. A vízmérleg modellt a Debrecenhez legközelebb álló rácspontra
(47◦34’É, 21◦45’K) vonatkozó adatok alapján futtattuk. Az e pontra vonatkozó CRU-
féle hőmérsékleti és csapadék adatok kiváló megegyezést mutatnak az Obszervatórium
mérési adataival. A korreláció 0,999, illetve 0,989, a havi adatok átlagos négyzetes hibája
pedig 0,021◦C és 0,36 mm. Az időszak átlagai alapján szerkesztett Walter-Lieth-féle klí-
madiagramot a 20. ábra szemlélteti. Az évi középhőmérséklet 0,15 ◦C-kal alacsonyabb,
mint a magyarországi átlag (10,1◦C). Az évi csapadékösszeg mintegy 30 mm-rel kisebb
(572 mm) az évi átlagnál. A csapadék maximuma júniusra, minimuma márciusra esik.
A potenciálisan aszályos hónapok a július, augusztus és szeptember. A 0 ◦C-nál alacso-
nyabb átlagos havi hőmérsékletek csak a téli hónapokra jellemzők.
20. ábra: Debrecen rácspontjára vonatkozó Walter-Lieth-féle klímadiagram az
1972–1992-es időszak átlagai alapján.
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4.3.2.2. Vízi és Légköri Erőforrás Megfigyelő Program, Illinois állam (USA)
A vízmérleg modell verifikációjához hosszú időtartamú, illetve nagy időbeli felbon-
tással rendelkező mért meteorológiai és vízkészlet adatokra van szükségünk. Az ilyen
követelményeket kielégítő adatok beszerzése nehézkes. Az Illinois állambeli (USA) Vízi
és Légköri Erőforrás Megfigyelő Programban (Water and Atmospheric Resources Moni-
toring Program) az Illinois State Water Survey (Robock et al., 2000, 2003) keretében
közzétett adatok kielégítik e kritériumokat és szabadon is rendelkezhetnek velük a fel-
használók. Az Illinois State Water Survey pontosan szabályozta a talaj vízkészletének
mérését. A vízkészletet minden héten mérték – kivéve akkor, amikor a felszínt hó fedte,
vagy ha a talaj fagyott volt – neutron próbás módszer alkalmazásával. A mérés 10–210
cm-ig 20 cm-es felbontásban történt. A programban résztvevő 19 állomás közül 11 olyan
állomást választottunk ki, amelyek méréseiben nem volt túl sok adathiány és az állo-
más sem lett áthelyezve. A napi meteorológiai információk tárháza igen széles volt, így
pl. rendelkezésünkre állt a maximum, az átlagos és a minimum hőmérséklet, a relatív
nedvesség, a csapadék és a globálsugárzás is.
A mérések eredményképpen jó minőségű meteorológiai és vízkészlet adatsorok jöt-
tek létre, ugyanakkor az állomások hidrofizikai paraméterei hiányosak voltak. Az adathi-
ányt csak különböző források bevonásával lehetett pótolni. A Θs értékeket Hollinger
& Isard (1994) [H&I], míg a Θf -et és Θw-t Robock et al. (2000) munkájából vettük.
A Ψs, Ks és a b paraméterekhez az NLDAS (North-American Land Data Assimilation
System) adatbázist szerettük volna felhasználni (Mitchell et al., 2004c). Az adatbá-
zist az 1 km-es horizontális felbontású Penn State STATSGO adatbázisból hozták létre,
amely 10 földrajzi perces felbontásban 11 rétegre és 16 talajtípusra tartalmazza a Θs,
Θf , és Θw paramétereket, valamint a Ψs, a Ks és a b értékeket is. Ezeket az értékeket 3
különböző módszer alapján határozták meg. E három módszer Clapp & Hornberger
(1978) [C&H], Cosby et al. (1984) [C], valamint Rawls et al. (1991) [R&B] munkáin
alapszik. Meg kell mondani azonban, hogy az állomásokon mért és rendelkezésre állított
talajnedvességi paraméterek, valamint az NLDAS adatai között jelentős különbségek
adódtak. Ezeket az eltéréseket a Θf vonatkozásában a 21. ábra szemlélteti. Minden
olyan rácsban, ahol állomás is volt, az NLDAS-ból származó szabadföldi vízkapacitás
a legjobb esetben is 60 mm-rel kisebb volt, mint ahogy a mérések szerint elvárhattuk
volna.
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21. ábra: A vízmérleg modell verifikációja során felhasznált állmásokra jellemző
különböző módszerek alapján meghatározott szabadföldi vízkapacitás értékek.
A jelentős különbségek miatt végül is az USDA adatbázisból meghatározott Ψs,
Ks és b értékeket vettük az állomást jellemző talajtextúra besorolás (iszapos vályog és
iszapos agyagos vályog) alapján (9. táblázat).
9. táblázat: A vízmérleg modell verifikációjához használt Illinois állambeli (USA)
mérőállomások helye és talajaiknak hidrofizikai paraméterei.
Állomás É.sz. K.h. Θs Θf Θw b Ks Ψs[m3/m3] [m3/m3] [m3/m3] [m3/s] [m]
1 Bondville 40,05 -88,22 0,504 0,4545 0,2022 5,33 2,81·10−6 -0,759
3 Brownstown 36,75 -88,95 0,504 0,45175 0,17655 5,33 2,81·10−6 -0,759
4 Orr Center (Perry) 39,8 -90,83 0,544 0,4388 0,1855 5,33 2,81·10−6 -0,759
5 De Kalb 41,85 -88,85 0,515 0,43455 0,18915 5,33 2,81·10−6 -0,759
6 Monmouth 40,92 -90,73 0,521 0,38395 0,1627 5,33 2,81·10−6 -0,759
11 Carbondale 37,72 -89,23 0,491 0,4584 0,1652 8,72 2,04·10−6 -0,617
12 Olney 38,73 -88,1 0,417 0,39655 0,2516 5,33 2,81·10−6 -0,759
13 Freeport 42,28 -89,67 0,523 0,4691 0,12125 5,33 2,81·10−6 -0,759
15 Stelle 40,95 -88,17 0,435 0,4185 0,1906 8,72 2,04·10−6 -0,617
34 Fairfield 38,38 -88,38 0,467 0,39495 0,24155 8,72 2,04·10−6 -0,617
81 Champaign 40,08 -88,23 0,543 0,4078 0,1878 8,72 2,04·10−6 -0,617
A 11 állomás átlagára vett éghajlati besorolás megegyezik Magyarország éghajla-
tával, azaz kontinentális, meleg nyári évszakkal rendelkező éghajlatnak minősíthető. Az
évi középhőmérsékletük 11,4 ◦C, míg az évi csapadékösszegük 1000 mm körül van. A
nyári hónapok kb. 1,5 ◦C-kal melegebbek, mint hazánkban. Ugyanakkor a magas átlagos
nyári (> 100 mm/hónap) és a szeptemberben is 70 mm feletti csapadéknak köszönhető-
en aszályra hajlamos időszak nincs (22. ábra). A tél enyhe, a januári átlaghőmérséklet
-2,5 ◦C, a többi téli hónapban azonban fagypont körüli.
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22. ábra: A vizsgált Illinois állambeli állomásokra vonatkozó Walter-Lieth-féle diagram.
4.3.2.3. Champaign, Illinois állam (USA)
A vízmérleg modellel végzett kísérletek nemcsak havi adatokon alapultak. A mo-
dell megbízhatóságát 30 percenként mért bemenő adatok és vízkészlet mérésekkel is
teszteltük. A GEWEX (Global Energy and Water Experiment) program keretében ren-
delkezésre álltak a Champaign, Illinois (40,01É, 88.37Ny) állomás 1998-ban mért adatai.
A vízkészletet 5, 20 és 60 cm-es mélységben mérték (Mitchell et al., 2004b), a talaj
hidrofizikai paraméterei megegyeznek a 9. táblázatban leírtakkal.
Champaign időjárását 1998-ban a 23. ábra szemlélteti. Május és június kifejezetten
csapadékos volt, összesen 340 mm hullott a két hónapban, míg augusztus közepétől egy
hónapon keresztül nem esett eső. Így mindössze 30 mm alatt volt a csapadék augusztus-
ban és szeptemberben. Hosszabb ideig tartó fagy január második felében, március első
hetében és decemberben volt. A legnagyobb nyári hőmérséklet 34 ◦C felett volt.
23. ábra: Champaign hőmérsékletének és csapadékának időbeli változása 1998-ban.
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5. Numerikus szimulációk általános jellemzése
E fejezetben áttekintjük az MM5 modellel végzett numerikus kísérletek típusait,
valamint a még be nem mutatott talajparaméter meghatározási módszereket, kritériu-
mokat. Továbbá, bemutatjuk a vizsgálatokkor alkalmazott modellbeállításokat, valamint
a vízmérleg modell alkalmazásaihoz használt leskálázási eljárásokat.
5.1. Az MM5 modellel végzett numerikus kísérletek
Numerikus kísérleteink során a modellel szimulált konvektív csapadéknak a ta-
lajparaméterek változásaira való érzékenységét vizsgáltuk. Az elemzések megkönnyítése
végett, minden egyes futtatástípust – melynek saját talajparaméter beállítása van – kü-
lön betűvel jelöltünk. A referenciafuttatást A betűvel jelöltük. A többi futtatás jelölését
és jellemzőit a 10., 13., 14., 17. táblázatok szemléltetik. Referenciafuttatásunkban FAO
szerinti talajtextúraeloszlást és HUNSODA adatbázist használtunk.
A kezdeti talajnedvesség-értékeket mind a 4 talajrétegben, az egész modell terüle-
ten és minden textúrára vonatkozóan ugyanakkora mértékben csak az F és a G futtatá-
sokban változtattuk. Az F futtatásban a refencia-értékhez képest 20%-al csökkentettük,
míg a G futtatásban 20%-al növeltük (10. táblázat).
A talajparaméter-értékeket nemcsak az átlag, hanem az átlag körüli szórás is jel-
lemzi. A Θf és a Θw értékeit a 10. táblázatban feltüntetett kritériumok alapján hatá-
roztuk meg. A számítások során azt tapasztaltuk, hogy az értékek szórása meglehetősen
nagy, ezért vizsgáltuk a szórás hatását is a H és az I futtatások keretében. E futtatások-
kor nemcsak a Θf és a Θw, hanem néhány többi paraméter (pontosabban a b, a Ψs és
a Θs) átlagainak pl. szórással megnövelt értékei (H futtatás) szerepelnek. Ugyanez ér-
vényes az I futtatásokra is, amelyben az átlag szórással csökkentett értékei szerepelnek.
A b, a Ψs és a Θs átlagainak szórással megnövelt és csökkentett értékeit rendre a 11. és
a 12. táblázat tartalmazza. A b porozitási indexek változékonysága átlagosan 10% körüli.
A legkisebb szórással a haV (≈2%), míg a legnagyobbal a vályog (≈19%) rendelkezik.
A homokos agyagos vályogra a Θf és a Θw változékonysága is kisebb mértékű, rendre
2 illetve 5,3%. A telítési és a szabadföldi vízkapacitás esetében az átlagtól való eltérés
átlagosan 17%. Ez az eltérés a homok textúrák esetében a legnagyobb: az eltérés rendre
37%, illetve 64%. A legnagyobb szórások a hervadáspont esetében tapasztalhatók. Az
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átlagos szórás az átlagos Θw 26,5%-a, míg a minimális és a maximális szórás az átlagos
Θw 5 illetve 76,5%-a.





















11. táblázat: Az átlagos talajparaméter értékek szórással megnövelt értékei a
modellterületen található fizikai féleségek esetén.
Talajtextúra b + σb
Ψs + σΨs Θs + σΘs Θf + σΘf Θw + σΘw
[m] [m3/m3] [m3/m3] [m3/m3]
Vályogos homok 4,37 0,145 0,823 0,687 0,141
Homokos vályog 4,54 0,159 0,583 0,474 0,092
Vályog 5,03 0,238 0,553 0,479 0,117
Homokos agyagos vályog 4,30 0,215 0,483 0,362 0,067
Agyagos vályog 4,95 0,224 0,692 0,532 0,149
Agyag 6,60 0,243 0,583 0,519 0,161
12. táblázat: Az átlagos talajparaméter értékek szórással csökkentett értékei a
modellterületen található fizikai féleségek esetén.
Talajtextúra b – σb
Ψs – σΨs Θs – σΘs Θf – σΘf Θw – σΘw
[m] [m3/m3] [m3/m3] [m3/m3]
Vályogos homok 3,43 0,107 0,374 0,271 0,019
Homokos vályog 3,44 0,128 0,369 0,285 0,037
Vályog 3,36 0,210 0,383 0,334 0,060
Homokos agyagos vályog 4,13 0,188 0,395 0,346 0,055
Agyagos vályog 4,54 0,190 0,467 0,427 0,128
Agyag 5,83 0,212 0,500 0,459 0,133
A párolgás nagy részét a vizsgált nyári időszakban a transzspiráció adja. Ezért a
talajparaméterekhez hasonlóan 2 növényi paraméterre is készítettünk érzékenységi vizs-
gálatokat (13. táblázat). E két paraméter a levélfelületi index (LAI), és a minimális
sztómaellenállás (rstmin). A LAI-ra vonatkozóan egy szélsőségesebb változást vizsgál-
tunk; az eredeti 4 m2/m2 helyett az 1 m2/m2 értéket választottuk. Az rstmin esetében
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hasonlóképpen jártunk el. A trópusokon található növényfajok többségére az igen ala-
csony 10 s/m-es érték (Niyogi & Raman, 1997), míg a lombhullató fákra a 100 s/m-es
érték a jellemző. A modell területre az rstmin átlaga 50 s/m körüli. A Q és R futtatá-
sokra az összes felszínborítottság típust a megadott ellenállásokkal jellemeztük. A fenti
13. táblázat: A numerikus kísérletek során alkalmazott növényparaméter-értékek
modellterületi átlagai.
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vizsgálatok a HUNSODA adatbázissal kapcsolatos bizonytalanságokat érintik. Ugyan-
akkor vannak olyan típusú bizonytalanságok is, melyek forrása nem az adatbázisban
levő adatok szórásával, hanem a talaj fizikai féleségének területi eloszlásával, a paramé-
terek átlagos értékeinek meghatározási kritériumaival, vagy a talajnedvesség-tartalom
rácson belüli területi eloszlásával kapcsolatos. E hatások kivizsgálásával kapcsolatos fut-
tatások típusait a 14. táblázat szemlélteti. A referenciafuttatás megegyezik az előbbi
táblázatban szereplő referenciafuttatással, ezért értelemszerűen a jelölése is változatlan,
azaz A marad. A talajtextúra területi eloszlásának hatása vizsgálható az A/X és B/Y
futtatások összehasonlításával. Az előbbi esetben a HUNSODA, míg az utóbbi esetben
az USDA adatbázisok alapján meghatározott paraméterekre elemezhető e hatásra való
érzékenység. A talajadatbázisra való érzékenység az A/B, valamint a X/Y összehason-
lítások alapján elemezhető; az első esetben a FAO-, míg a második esetben a TAKI-féle
talajtextúra területi eloszlásra.
A 4.1.2 fejezetben hangsúlyoztuk, hogy a Θf és a Θw nem pontosan definiált para-
méterek, ezért különböző kritériumok, feltételek alapján határozhatóak meg. Így a Θf
meghatározására – a Magyarországon alkalmazott kritérium mellett – Hillel (1980)
kritériumát is alkalmaztuk. Az e feltétel alapján meghatározott Θf -értékekkel végzett
futtatásokat C-vel jelöltük. A hervadáspont meghatározása általában egységes módon
történik. Mi egy eltérő számítási módszerrel is vizsgálódtunk; az így számított Θw-
értékekkel kapott futtatásokat E-vel jelöltük. Az előbbi Θw számítására szolgáló módszer
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Stefanovits et al. (1999) nevéhez fűződik, mely szerint:
Θw = 5 · ρb · hy, (5.70)
ahol ρb a száraz talaj sűrűsége és hy pedig a higroszkópikus együttható. A hy ismert az
adatbázisból. Kísérletileg határozták meg úgy, hogy egy vékony talajréteget vízgőzzel
telített levegőnek tettek ki egy napon keresztül, majd megmérték a víz felvevőképességét.
Ha a modellrácson belül a Θ területi eloszlása homogén (D futtatás), a kritériumból
kapott Θf és Θw érték a végleges, és a (4.67) és a (4.68) egyenletekben alkalmazott
konverzióra nincs szükség.


















pF=4,2 inhomogén 100%Y USDA K=0,5mm/nap
A különböző futtatásokhoz tartozó Θf - és Θw-értékek rendre a 15. és a 16. táb-
lázatban láthatók. A D futtatáshoz tartozó hervadáspont-értékek nagyobbak, míg a
szabadföldi vízkapacitás értékek kisebbek, mint a referenciafuttatáshoz tartozók. Egyér-
telműen látható, hogy a különböző kritériumokkal számított paraméter-értékek közötti
eltérések markánsan nagyok is lehetnek. Pl. az A és a C futtatások közötti Θf -értékek
esetében ez szembetűnő.
A paraméterek mellett a modellben alkalmazott fizikai parametrizációkra is végez-
tünk érzékenységi vizsgálatokat. Ezek során a határréteg és a konvekció parametrizációt
változtattuk meg a HUNSODA/USDA és FAO/TAKI talajparaméter és textúra érzé-
kenységi vizsgálatok fenntartásával. A Noah felszíni sémához az MM5 modellben az MYJ
parametrizáción kívül az MRF (Medium Range Forecast) (Hong and Pan, 1996) ha-
tárréteg séma csatolható. Az MRF séma az Eta-val szemben nemlokális séma, mely a
K-elmélet segítségével határozza meg a turbulens keveredés mértékét a PHR-ben, a PHR
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A, X, E B, Y C D
Homok 0,325 0,236 0,272 0,234
Vályogos homok 0,479 0,283 0,348 0,419
Homokos vályog 0,379 0,312 0,288 0,33
Vályog 0,406 0,329 0,296 0,375
Homokos agyagos vályog 0,354 0,314 0,273 0,312
Agyagos vályog 0,479 0,382 0,387 0,429
Agyag 0,489 0,412 0,406 0,463
16. táblázat: A 14. táblázatban bemutatott futtatásokhoz tartozó hervadásponti értékek.
Talajtextúra Θw [m
3/m3]
A, X, C B, Y D E
Homok 0,029 0,01 0,058 0,068
Vályogos homok 0,08 0,028 0,16 0,141
Homokos vályog 0,064 0,047 0,128 0,045
Vályog 0,088 0,066 0,176 0,044
Homokos agyagos vályog 0,061 0,067 0,122 0,032
Agyagos vályog 0,139 0,103 0,278 0,081
Agyag 0,147 0,138 0,294 0,132
magasságát pedig a Richardson szám alapján becsüli. A Grell séma mellett kipróbáltuk
a Kuo (Kuo, 1974) cumulus sémát is. E séma akkor feltételezi a felhők képződését,
amikor a légkörben a konvektív instabilitás megengedi azt, a felhő fejlődésében pedig
a nedvesség konvergencia játszik szerepet. A különböző parameterizációkkal készített
futtatások összefoglalása a 17. táblázatban található.
17. táblázat: A különböző fizikai parametrizációs sémák alkalmazása az egyes
modellfuttatásokkor.
Rövidítés Talajtextúra Adatbázis PHR Cumulus
A FAO HUNSODA MYJ Grell
N1 FAO HUNSODA
MRF GrellN2 USDAN3 TAKI HUNSODAN4 USDA
O1 FAO HUNSODA
MYJ KuoO2 USDAO3 TAKI HUNSODAO4 USDA
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5.2. Az MM5 alkalmazása
Mivel az MM5-tel érzékenységi vizsgálatokat végeztünk, a futtatások során nem
alkalmaztunk adatasszimilációt. A kezdeti feltételek megadása után a modellt csak a pe-
remfeltételek szabályozták óránként. A modellt minden esetben 00 UTC-kor indítottuk,
és 30 órán át futtattuk. Ennek két gyakorlati oka volt. Egyrészt, a modellnek szüksé-
ge van néhány órás felfutási időre azért, hogy a felhőzet kellő mértékben megjelenjen
és a talaj hatása is érvényesülhessen a határrétegben zajló átkeveredés eredményekép-
pen. Másrészt, a csapadékmérések – különösen a hagyományos állomások esetén – 06
UTC-től másnap 06 UTC-ig tartó időszakra vonatkoznak, így a modellnek is másnap 06
UTC-ig kellett futnia. A modell horizontális felbontása 6 km volt. E felbontás még meg-
engedi a cumulus parametrizációk használatát, jelentősen felgyorsítva a számításokat.
A vertikális szintek száma 20 (1000, 950, 925, 900-tól 100 hPa-ig, 50 hPa-onként). Az
utófeldolgozás során további 9 magasságra (20, 100, 300, 500, 600, 750, 900, 1250 és 1500
m) interpoláltuk a nyomást, a hőmérsékletet, a keverési arányt, a relatív nedvességet és
a szél 3 irányú komponensét.
5.3. A vízmérleg modell alkalmazása
A vízmérleg modellel végzett számítások nagy időbeli felbontást igényelnek. Ha
nincs ilyen minőségű adatbázis, akkor az adatok valamilyen szintű leskálázására van
szükség. A CRU és az ISWS adatbázisokból származó adatokra öt változó esetén a
következő leskálázási eljárásokat alkalmaztuk.
A napi hőingás (DTR) havi átlagaiból úgy állítjuk elő a napi értékeket, hogy a havi
átlagokat az adott hónap középső napjának napi értékével (DTRnap) egyenlítjük ki, majd
a két DTRnap közötti értékeket lineáris interpolációval becsüljük. Ugyanezt az eljárást
alkalmazzuk a parciális vízgőznyomás (enap) és a hőmérséklet (Tnap) napi értékeinek
meghatározására is. A Tnap átlagot tovább bontottuk kétszer 12 órás időintervallumra
vonatkozó átlagokra (T12). Ehhez előbb a DTRnap napi értékeiből meghatároztuk a napi
maximum (Tmax) és minimum hőmérsékleteket (Tmin):
Tmin = Tnap −DTRnap/2 és Tmax = Tnap +DTRnap/2. (5.71)
A T12 becsléséhez szükséges továbbá a csillagászatilag lehetséges napsütéses órák számát
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(H) számítani a vizsgált 12 órás időszakban. Ez alapján:
T12 = ((12−H) · Tmin +H · Tmax) /12. (5.72)
A relatív nedvesség (RH) közvetlenül nem állt rendelkezésre, ugyanakkor a szá-
mításokhoz havi (RHhavi) és napi (RHnap) értékekre is szükségünk volt. Az előbbi meg-
határozásához kiszámítottuk a Magnus-Tetens formula alapján a havi átlagos telítési
gőznyomást (eshavi), majd az ehavi és eshavi hányadosból kiszámítottuk az RHhavi ér-
téket is. Az RHnap esetén ugyanezt az eljárást követtük, csak napi hőmérsékleteket és
parciális gőznyomásokat használtunk.
Csapadék esetében lineáris becslések nem megfelelőek a csapadék rendszertelen
megjelenése miatt, ugyanakkor egyszerű módszer alkalmazására törekedtünk. A csapa-
dék jellemzően konvektív jellegű a közepes földrajzi szélességek kontinentális éghajla-
tain, a nyári félévben. Ez azt jelenti, hogy rövid idő alatt nagyobb mennyiség hullhat,
a csapadék havi gyakorisága pedig kisebb a téli félévhez képest. A téli félévben ugyan-
akkor többször van csapadék, de kisebb mennyiségben. Az OMSz 2008–2009 folyamán
nyilvánosságra hozta 4 város, Budapest, Debrecen, Szeged és Szombathely napi mért
hőmérséklet és csapadék adatait az 1901–2000-es időszakra. E 4 város mérései alapján
elmondható, hogy a nyári félévben (áprilistól szeptemberig terjedő időszak) a csapadé-
kos napok száma 5,5 nap/hónap, ami 10,5 mm/nap átlagot jelent. A téli félévben ez a
napi átlag 4,6 mm/nap, ami a gyakoribb csapadékhullásnak (8,6 nap/hónap) és a kisebb
csapadékösszegnek a következménye. Ha az egymást követő csapadékos napokat tekint-
jük, akkor a téli és nyári félévben egyaránt, megközelítőleg 3 ilyen nap jut egy hónapra.
Olyan egymást követő csapadékos napokat vizsgálva, amelyeken a csapadék több mint
az egy napra jutó átlagos potenciális párolgás 60%-a – azaz annyi csapadék, amennyi
nem párolog el szinte azonnal –, nyáron 2,5-et, míg télen 3 napot találunk. Télen és
nyáron egyaránt előfordul 3 olyan nap minden hónapban, amely alatt a havi csapadék
30%-a hullik le. A nagy csapadékos napok előfordulása adott hónapon belül bármikor
lehet. Ez alapján a napi csapadékra történő leskálázáskor azzal a feltételezéssel éltünk,
hogy minden hónap első három napján hullik le a havi csapadék egy harmada. A hónap
további részében nyáron minden 5. napon, télen pedig minden 3. napon hullik csapadék.
Nyáron csak a nap első felében, míg télen mindkét időszakban megjelenik a csapadék.
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Mivel nem mindennap osztható 3-mal vagy 5-tel, a fennmaradó csapadékmennyiséget
az utolsó nap első 12 órás időszakára osztottuk szét. A 12 órás időszakokban minden
esetben csak az első 2 órában van csapadék.
A számítások időlépcsője 30 perc. A talajnedvesség előrejelzéséhez szükség van egy
kezdeti értékre, amely kezdeti értéket iterációs módszerrel állítjuk elő. A modell számítá-
sait akkor fogadjuk el véglegesnek, ha az első és az utolsó időlépcső közti teljes vízmérleg
kisebb, mint 0,5 mm, vagy az első időlépcső és az utolsó időlépcsőből előrejelzett víz-
készlet különbsége kisebb, mint 0,01 mm. A verifikációs számításoknál feltettük továbbá,
hogy legalább 3 iterációs lépésnek meg kell történnie. Az első és utolsó időlépcső minden
esetben a vizsgált időszak első és utolsó időpontja, tehát a verifikációs vizsgálatoknál 1
évet, illetve állomástól függően 13–15 évet, míg a klimatológiai vizsgálatok során 100
évet ölel fel egy iterációs ciklus.
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6. Eredmények
6.1. A konvektív csapadék területi eloszlására kapott eredmények
6.1.1. Az MM5-tel szimulált konvekció a különböző felszíntől való függésének
bemutatása egy esettanulmányon keresztül
Amint a 4.1.2 fejezetben láthattuk a különböző talajadatbázisokból meghatározott
talajparaméterek jelentős különbséget eredményeznek a hasznosítható talajvízkészletben
(6., 7. táblázat). A hasznosítható vízkészlet a növényzet és a talaj párolgását jelentősen
meghatározza (Hillel, 1971; Posza & Stollár, 1983; Varga–Haszonits, 1987).
Az evapotranszspiráció számítása, pedig éppen e hasznosítható vízkészleten alapszik
((3.24) egyenlet). Amennyiben a hasznosítható vízkészleten változtatunk, úgy azonos
besugárzás mellett megváltozik a felszín energia egyenlege. A következő alfejezetben
egy esettanulmányon keresztül bemutatjuk, hogy a talajparaméterek és a talajtextúra
megváltozásának hatása az energiaháztartáson keresztül hogyan hat az MM5 modell
által szimulált konvekcióra.
A vizsgált nap 2007.05.05.-e. E napon UTC szerint reggel 6 óráig egy melegfront
csapadéksávja átvonult hazánk felett, 1–5 mm csapadékot okozva, majd a kora délutáni
órákban megérkező hidegfront újabb (10–30 mm) csapadékot eredményezett. A napi
maximum hőmérséklet 22 fok körül alakult.
A konvekció alakulásának folyamatrendszerének egyes állomásait a talajtól felfe-
lé haladva vizsgáljuk. Kiindulásként a relatív hasznosítható vízkészletben (RHV k =
(Θ − Θw)/(Θf − Θw)) bekövetkező változásokat tekintjük át. Mivel a HU talajpara-
méterekkel meghatározott talaj nagyobb vízbefogadó képességgel rendelkezik, ezért a
kezdeti feltételben meghatározott talajnedvességre (≈0,245 m3/m3) kisebb relatív hasz-
nosítható vízkészletet kapunk (24a. ábra), mint US esetben. Az RHV k-ban bekövetkező
legnagyobb abszolút változások (<-0,35) a vályogos homok textúrát érintik, amelyre a
hasznos vízkészlet közel 1,6-szor nagyobb a HU paraméterekre, mint az US-ekre (6., 7.
táblázat). Az agyag és homokos agyagos vályog textúrákra a legkisebb (-0,1 – -0,15) az
RHV k különbsége. A futtatás végére (24b. ábra) a lehullott csapadék függvényében az
RHV k területi eloszlása kicsit megváltozik, de továbbra is szisztematikusan kisebb a
HU esetre, mint az US-re.
Amennyiben a paramétereket nem, de a talajtextúrát Magyarország területére
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24. ábra: A relatív hasznosítható vízkészlet különbsége az A és B futtatások esetén
2007.05.05.-én a futtatás indítását követő a) 1. b) 30. órában.
megváltoztatjuk, az RHV k kezdeti értéke (25a. ábra) inkább pozitív irányba változik.
Elsősorban ez a homok (>0,20), illetve a durva vázrészek (>0,35) textúrák megjelené-
sének köszönhető, mivel e fizikai féleségeknek kisebb a hasznosítható vízkészlete. Mint
látható, változások az ország határán túl – néhány környező rácsponttól eltekintve –
nincsenek. A negatív irányú változás a Mezőföldön, a megadott textúra eloszlás szerint
(8. ábra) megszűnő vályog textúra hiányát mutatja, illetve a Tiszántúlon ott, ahol az
agyagos vályog textúrát az agyag váltja fel. A szimulációs időszak végére (25b. ábra) a
lehullott csapadék mennyisége a homok textúrák felett mérsékli (≈0,05–0,1-del) a két
futtatás RHV k közti különbségét. Mint látható területileg egységes különbséget a pa-
raméterek lecserélésével kapunk, míg a talajtextúra megváltoztatása, kisebb területre
jellemző különbségeket eredményez, így valószínűsíthető, hogy a szimulált csapadék-
mennyiségben is nagyobb különbségek mutatkoznak majd az A-B és X-Y futtatások
között, mint az X-A és az Y-B futtatások között.
25. ábra: A relatív hasznosítható vízkészlet különbsége az X és A futtatások esetén
2007.05.05.-én a futtatás indítását követő a) 1. b) 30. órában.
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A megváltozott RHV k legnyilvánvalóbb befolyással a szenzibilis és látens hőáram-
ra van. Adott besugárzás mellett, minél nagyobb az RHV k annál nagyobb a látens és
annál kisebb a szenzibilis hőáram. A különböző talaj adatbázisokból meghatározott pa-
raméterekkel (A - B futtatás), a látens hőáram átlagos különbsége UTC szerinti reggel 6
és este 8 óra között (26a. ábra) -30 és +10 W/m2 között változik, összességében negatív
(területi átlag: -8 W/m2) mérleget mutat. Ezzel párhuzamosan a szenzibilis hőáramban
(26b. ábra) -10 és +30 W/m2 közötti eltérések tapasztalhatók. A déli, kora délutáni
órákban mindkét fluxus esetén e különbség eléri a 100 W/m2-t. A különbségek területi
eloszlását részben az RHVk, részben a csapadék eloszlása határozza meg. A Duna-Tisza
közén és a Maros-vidékén, ahol alig volt csapadék, jól elkülönül a hőáramok textúrá-
tól (RHV k-tól) való függése, a többi területen azonban a felhővel borított és felhőtlen
területek eloszlása szabályozza.
26. ábra: Átlagos (6-20 UTC) a) látens és b) szenzibilis hőáram különbsége az A és B
futtatások esetén 2007.05.05.-én.
A talajtextúrák megváltoztatásával kapott látens és szenzibilis hőáram eloszlások-
ban (27. ábra) a textúra hatása jelentősebb. Mind a Mezőföldön, mind a Duna-Tisza
közétől északra fekvő területen – ahol az RHV k különbség a különböző textúrák miatt
jelentős szélsőségeket mutat –, nagyobb különbségek találhatók a hőáramokban. A Me-
zőföldön átlagosan (06 és 20 UTC között) 10 W/m2-rel, a Duna-Tisza közétől északra
átlagosan 25 W/m2-rel változtak a fluxusok.
A nedvesebb talaj következtében a párolgás nagyobb, míg a szenzibilis hőáram ki-
sebb lesz, és a nagyobb párolgás eredményeként a felszín közeli hőmérséklet is kisebb lesz.
Összhatását illetően meg fog változni a planetáris határréteg hőmérsékleti és nedvességi
profilja is, ami a felhőképződést befolyásolja (Pielke, 2001). A szenzibilis hőáramban
bekövetkező, az előzőekben bemutatott változáshoz képest kb. másfélszer nagyobb kü-
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27. ábra: Átlagos (6-20 UTC) a) látens és b) szenzibilis hőáram különbsége az X és A
futtatások esetén 2007.05.05.-én.
lönbség, átlagosan mintegy 1,5 ◦C-os hőmérséklet különbséget okoz a 2 m-es hőmérsék-
letben csekély felhőzet mellett (Laza, 2010). Amennyiben a felhőzet vagy a csapadék
nincs hatással a szenzibilis és látens hőáram alakulására – ezen a napon 6-12 UTC között
–, 1 ◦C-nyi változás a 2 m-es harmatpontban és hőmérsékletben arányosnak tekinthető a
szimuláció során. Tekintsünk egy olyan rácspontot, ahol a hajnali csapadékot követően
csak 11-12 UTC felé jelent meg felhőzet (28. ábra). Látható, hogy a HU paraméterekkel
kapott hőmérsékleti profil (A, N1) magasabb léghőmérséklettel és alacsonyabb harmat-
ponttal rendelkezik a felszín közelében. A szárazabb levegőben a cumulus kondenzációs
szint magasabban helyezkedik el (910 hPa), mint az US paraméterekkel meghatározott
futtatáskor (940 hPa). Mivel a kondenzáció az US paraméterekkel alacsonyabban tör-
ténik a légrészecske hőmérséklete a szabadkonvekciós szint felett magasabb lesz, mint
a HU paraméterekkel, ahogyan a nedves adiabatikus hőmérséklet változással folytatja
útját a légrészecske. Az alacsonyabb szabadkonvekciós szint, valamint a környezet és a
légrészecske hőmérséklete közti nagyobb különbség miatt a légoszlopban magasabb lesz
a konvektív hasznosítható potenciális energia (CAPE) mennyisége is (CAPEA ≈650
J/kg, CAPEB ≈710 J/kg). Amennyiben más határréteg sémát alkalmazunk (28b. ábra)
hasonló eredményt kapunk. Az MRF séma használatával a HU (N1) esetben a konvek-
tív gátlás nagyobb, mint a Janjic sémával és a szabadkonvekciós szint mindkét esetben
mintegy 50 hPa-lal magasabban helyezkedik el. Ugyanakkor az MRF sémával a részecske
hőmérséklete az N2 futtatás során mintegy 50 hPa után a környezet hőmérséklete alá
csökken. Ezzel szemben az N1-nél az emelési szint eléri a 310 hPa-t.
Akár az Eta, akár az MRF sémával végezzük a szimulációkat elmondható az összes
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28. ábra: Hőmérsékleti profil 2007.05.05.-én 12 UTC-kor egy rácspontra a) Eta b) MRF
határréteg séma alkalmazásával, különböző talajadatbázisok használatával (T=környezet
hőmérséklete, Tr=légrészecske hőmérséklete, TD=harmatpont; zárójelben a futtatások
rövidítése).
vizsgált napra, hogy a talajnedvességből eredő különbség a környezet hőmérsékletében
legfeljebb a 800 hPa nyomási szintig figyelhető meg. Az alsó légrétegben bekövetkező
változás elvárásainkkal megegyezik. A talaj tulajdonságainak megváltozásával járó szen-
zibilis és látens hőárambeli változások a légköri turbulencia révén a határrétegben fejtik
ki módosító hatásukat. A határréteg felett, ahol a nagy skálán advektív mozgások ala-
kítják az időjárást meghatározó légköri képződményeket a talaj már csak gyengítve, és
közvetett módon jelenik meg.
6.1.2. Az MM5 érzékenysége a talajparaméterek megváltozására
6.1.2.1. A napi menet alakulása
Az előző fejezetből láthattuk, hogy a talaj hasznosítható vízkészletének megvál-
tozása hogyan hat a felszíni energiamérlegen keresztül a konvekcióra. A következőkben
áttekintjük, hogy a talajhidraulikai paraméterekhez képest más befolyásoló tényezők
hatására a szimulált csapadék hogyan módosul.
A modellezéskor az elsődleges kérdés a szimulációkhoz használt parametrizáció
megválasztása. Ugyanakkor általában nincs mindig lehetőség az összes rendelkezésre ál-
ló parametrizáció kombinációinak letesztelésére. A vizsgálataink elején ezért az OMSZ
által operatívan alkalmazott beállításokkal dolgoztunk, amelyen nem változtattunk. A
modell érzékenységének bemutatásához azonban tekintsünk egy-egy esetet, amikor a
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határréteg, illetve a cumulus sémát változtatjuk meg, és e sémákkal vizsgáljuk a talaj-
paraméterek hatását a CAPE-ra és a csapadék intenzitására. Először a napi menetben
bekövetkező változásokat tekintjük. A számítások során a vizsgált mennyiségek, Ma-
gyarországot lefedő, nemnulla értéket tartalmazó modellrácspontok óránkénti átlagát
határoztuk meg.
A Noah sémával a MYJ határréteg sémán kívül az MRF alkalmazható. Az előző
fejezetben már láthattuk, hogy a hőmérsékleti profil megváltozik e séma alkalmazásával
a másik határréteg sémához képest (28b. ábra), amely a CAPE megváltozását eredmé-
nyezi.
A referenciafuttatás (A) során a CAPE mennyisége folyamatosan emelkedett (29a.
ábra), és 14 UTC-kor tetőzött 650 J/kg mennyiséggel. Ezt követően lassan el kezdett
csökkeni, és 19 UTC környékére ismét 0 körüli értéket vett fel. Az US paramétereket
alkalmazva (B), a CAPE 12 UTC-ig kb. megegyezik a referenciafuttatással. 14 UTC-t
követően 17 UTC-ig 50–140 J/kg különbség alakul ki. Mivel a CAPE az US para-
méterekkel nagyobb, ezért nagyobb csapadékintenzitás figyelhető meg (29b. ábra). A
csapadék ugyanúgy 9 UTC-től kezdődik, de 12 UTC-kor jelentkező lokális maximum
hangsúlyosabb, és mintegy 0,2 mm/h-val nagyobb, mint a referencia esetben. Ezt köve-
tően a csapadékintenzitásban mintegy 1 órás eltolódás figyelhető meg, de az abszolút
maximum továbbra is 19 UTC-kor van.
Az UTC szerinti reggel 6-tól másnap reggel 6-ig tartó 24 órás szimulációs időszak-
ban az MRF sémával (N1) szimulált összegzett CAPE (29a. ábra) mintegy háromszor
nagyobb, mint a referencia futtatás során. Amíg a Janjic sémával készült szimulációkor
a CAPE értéke 19 órára csökken 0 körülire, addig a másik határréteg sémával csak a
CAPE csökkenése figyelhető meg, amely másnap reggel 6-ra éri el 70 J/kg körüli mini-
mumát. A különbség fő oka, hogy a MYJ modell a naplementét követően csak kivételes
turbulencia mellett ad határréteg magasságot, így az éjszakai konvektív fejlődésnek szab
gátat. A nagyobb konvektív aktivitás átlagosan 60%-kal több csapadékot eredményezett
(29b. ábra). Az MRF sémával, különböző talajparaméterek hatására (N1 és N2 futtatás)
a CAPE-ban kialakuló különbség kisebb, mint az A/B és X/Y futtatásokkor. Megfi-
gyelhető, hogy a CAPEMRF 16 UTC-ig a HU paraméterekkel (N1, N3) nagyobb, majd
ezt követően az US paraméterekkel készített szimulációkra lesz a nagyobb CAPE jel-
lemző. A csapadékintenzitásban ilyen elkülönítés nem minden esetben tehető. 19 UTC-t
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megelőzően az US paraméterekkel kapott intenzitások nagyobbak, majd 24 óra után
ismét e tendencia figyelhető meg. Az eltérő séma következtében csapadék az egész szi-
mulációs időszak alatt megfigyelhető volt. Ezzel együtt az első csapadékmaximum 12
UTC környékén itt is megfigyelhető. Ugyanakkor a délelőtti órákban a hazánkat lefedő
2300 db rács 99%-án alakult ki csapadék szemben a referenciafuttatás 65%-ával (nem
ábrázoljuk). A hidegfronttal érkező abszolút maximum a referenciafuttatáshoz képest
2–3 órával később alakult ki. Ekkor a két határréteg sémával végzett szimulációk között
a csapadékos területekben már csak 15%-os különbség mutatkozott, 24 UTC előtt a
Janjic, 24 UTC után az MRF séma javára.
A modellben a használt felbontás mellett cumulus parametrizációt is alkalmaztunk.
A Grell séma helyett a Kuo-t használva a CAPE menete a referenciafuttatásokhoz ha-
sonló, de mértéke jelentősen kisebb, mintegy harmad akkora. Az alacsonyabb CAPE
mellett a lehullott csapadék mennyisége mintegy 30%-kal kevesebb, mint a referencia-
futtatásé. Amint látható az eltérő cumulus séma alkalmazása mellett is megfigyelhető a
különböző talajparaméterek szisztematikus hatása, az US paraméterekkel a kora délutá-
ni órákban 80 J/kg-mal több a szimulált CAPE mint a HU paraméterekkel. A kialakult
csapadék menetében 12 UTC-kor csak egy gyenge lokális maximum figyelhető meg és a
hidegfronthoz kötődő csapadékintenzitás maximuma 2–3 órával korábbra tevődik a Grell
sémával végzett szimulációkkal szemben. A CAPE-ban mutatkozó különbség, azonban
a lehulló csapadékmennyiségre is hatással van, az US paraméterekkel nagyobb a csapa-
dékintenzitás, mint a HU paraméterekkel.
A talajtextúra hatása a fent bemutatott sémákkal azonos képet mutatott: hatá-
sa kisebb, mint a talajparamétereké. Mint láthattuk az egyes sémák jelentősen meg-
változtathatják a szimulált csapadék mennyiségét. A rendelkezésre álló adatok alapján
azonban elmondható, hogy erre a napra a szimulált csapadék a Janjic-Grell séma kombi-
nációval (≈12 mm/24h) a mérésekhez közelebb áll (≈13,5 mm/24h). Az MRF sémával
≈20 mm/24h, míg a Kuo-Janjic párosítással ≈9 mm/24h csapadékot szimuláltunk a
vizsgált napra.
A modell fizikája után az érzékenységi-vizsgálat következő eleme, a talajparaméte-
rek és a kezdeti talajnedvesség szórásának elemzése. Az RHV k tekintetében nem csak
az azt meghatározó paraméterek, hanem természetesen a tényleges vízkészlet jelentős
befolyással bír. Tekintettel arra, hogy a két különböző talajadatbázisból származó pa-
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29. ábra: A különböző talajadatbázisok és talajtextúrák használatával becsült a) CAPE
és b) csapadékintenzitás menete 6–20 UTC között, Magyarország területén,
2007.05.05.-én, különböző határréteg és cumulus parametrizációs sémák alkalmazásával
(kék(HU)-narancs(US)=Eta-Grell, zöld(HU)-piros(US)=MRF-Grell,
lila(HU)-sárga(US)=Eta-Kuo, folytonos vonal=FAO, szaggatott vonal=TAKI textúra).
raméterek között átlagosan 20% különbség van, a talajvízkészlet ugyanilyen mértékű
változtatására vizsgáltuk az MM5 érzékenységét. Amennyiben 20%-kal csökkentjük a
Θ-t (F) a szimulált CAPE mintegy 10%-kal kevesebb lett csakúgy, mint a lehullott
csapadék mennyisége. A szárazabb légköri körülmények hatására a csapadékintenzitás
napi menete megegyezik a korábban bemutatott Janjic-Kuo-US (O2) paraméterekkel
készített futtatás növekményével az A futtatáshoz képest. A csapadék mennyisége ezzel
együtt kevesebb, mint a B vagy Y futtatásokkor.
A paraméterek meghatározásakor jelentős hibát okozhat, hogy a talajminták kü-
lönbözősége miatt nagy szórások vannak a számításokban. A szórás mértékének a ta-
lajadatbázis különbségéhez képest véve vizsgáltuk. A szórásokkal növelt paraméterekkel
(H) az RHV k kisebb lett a referencia esethez képest. A csökkenés mértéke kb. fele
75
akkora, mint a Θ 20%-os csökkenésével kapott eredmény. A csapadék intenzitásában be-
következő változás az A futtatáshoz képest összemérhető a talajtextúra (X) hatásával.
Amennyiben a szórásokkal csökkentettük a paraméterek értékeit, úgy a referenciafutta-
táshoz képest nagyobb CAPE-t kaptunk. A megnövekedett CAPE mennyisége közel
akkora, mint a Θ 20%-os emelésével (G) vagy az adatbázis megváltoztatásával (B) ka-
pott szimulációk során. Ezzel együtt a csapadék intenzitása már csak a G futtatással
van egyensúlyban.
A talajadatbázis különbözőséghez képest a paraméterek szórása kisebb érzékeny-
séget mutat az MM5 modell. A kezdeti talajnedvességben amennyiben ugyanakkora,
20%-os változás végzünk, mint amekkora különbség van a hasznosítható vízkészletben,
úgy a CAPE tekintetében összemérhető a hatás, a csapadékintenzitás esetében az adat-
bázis befolyása a nagyobb.
30. ábra: A kezdeti talajnedvesség módosításával, valamint a talajparaméterek szórásával
becsült a) CAPE és b) csapadékintenzitás menete 6–20 UTC között, Magyarország
területén, 2007.05.05.-én.
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A paraméterek összessége után térjünk át az egyes, párolgást befolyásoló növény
talajparaméterekre. A talajparaméterek közül vizsgáltuk a Θf meghatározását egy má-
sik módszer (C) és rácson belüli homogén talajvízkészlet eloszlás (D) mellett, valamint
a Θw más jellegű becslését (E) (5.1 fejezet). A párolgást e két talaj paraméteren kí-
vül jelentősen meghatározza a felszínt borító növényzet levélfelületi indexe (LAI) és
minimális sztómaellenállása (rstmin). A LAI értéke minden felszíntípusra 4 m2/m2-nek
van megadva alapbeállításként. Egy szélsőséges esetet LAI=1 m2/m2-t vizsgáltunk (P),
mely mennyiség kora tavasszal jellemző a növényzetre, míg a 4 m2/m2 a nyári időszak
jellemző mérőszáma. A minimális sztómaellenállás modell területi átlaga 50 s/m. Két
szélsőséges esetre néztük meg hatását a csapadékképződésre. Egyik esetben 10 s/m-t
vettünk (Q), másik esetben pedig 100 s/m-t (R). Mielőtt rátérnénk a CAPE-ra és a
csapadékintenzitásra gyakorolt hatásra tekintsük át, hogy a párolgásban betöltött sze-
repük mértékét.
A 3.1.2.5 fejezetben láthattuk, hogy a modellszámítások során a párolgást 3 össze-
tevő: az evaporáció, a transzspiráció és a nedves növény felszínének párolgása adja a nö-
vényborítottság és a csapadék függvényében. Tekintettel arra, hogy a növényborítottság
júniusban 80–90%-os, a transzspiráció lesz a párolgást leginkább meghatározó összete-
vő. A párolgás növényzet függése a Bc (6.73. egyenlet) tagban található. Noilhan &
Planton (1989) módszere alapján:
Bc =
Δ/ra + 1
Δ/ra + 1 +RcCh
, (6.73)
ahol Δ a telítési gőznyomás görbe hajlata, ra a légköri ellenállás, Rc a sztómanyitott-
ságtól függő tag, Ch pedig a vízgőzátviteli turbulens diffúziós együttható. Rc a Jarvis
(1976) féle nagylevél módszer alapján a következőképpen alakul:
Rc =
rstmin
LAI · F (RS) · F (Θ) · F (T ) · F (e) , (6.74)
ahol a sztómanyitottságot 1 és 0 között változó sugárzás (F (RS)), hőmérséklet (F (T )),
gőznyomás (F (e)) és talajnedvesség (F (Θ)) függvények határozzák meg. Azonos légkö-
ri körülményeket feltételezve az F (T ), F (e), és F (Θ) függvények értékei változatlanok,
csakúgy, mint Δ, ra és Ch is. Nevezzük Bc számlálóját N -nek, és F (T ) és F (e) ta-












A transzspiráció együtthatóját ugyanilyen módon felírva a B, P, Q és R futtatásokra,






















A párolgás mértékét tekintve a felsorolt 6 futtatás típus, csökkenő sorrendben a követ-
kező: R, P, A, B, és Q. E sorrendet a CAPE napi menete (31a. ábra) hűen tükrözi. Az
A, P és R futtatások között jelentős ugrás figyelhető meg, majd ez követik a B és Q
futtatások. Habár a Q és az A futtatás párolgási együtthatója ugyanolyan mértékben
különbözik a B futtatástól, nem arányos a CAPE-ban bekövetkező változás. Ez két okra
vezethető vissza. Egyrészt a (3.23), (3.24) és (3.25) egyenletek alapján a párolgás nem
lineárisan függ a növényparaméterektől. Másrészt a növényzet borítottsága nem 100%-
os, tehát a csupasz felszín párolgása befolyásolja a szimulált látens hőáramot, amelyre a
növényi paraméterek nincsenek hatással. A talajparaméterek egyenkénti megváltoztatá-
sa a párolgási együtthatóra nézve a C és E futtatások esetén hasonló mértékűek, mint
a Q futtatás esetén, míg a D futtatás nem különbözik jelentősen az A futtatástól. A
csapadékintenzitás napi menete nem különbözik a korábban tapasztaltaktól. A kisebb
látens hőáram hatására egyrészt csökkent a lehulló csapadék mennyisége, másrészt a
napi maximum intenzitása 2–3 órával korábbra tolódott.
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31. ábra: Eltérő talaj és növényparaméterekkel becsült a) CAPE és b) csapadékintenzitás
menete 6–20 UTC között, Magyarország területén, 2007.05.05.-én.
6.1.2.2. A területi eloszlás alakulása
A fentiekben láthattuk, hogy az MM5 modellben az egyes paraméterek hogyan
hatnak a szimulált csapadék intenzitás napi menetére. A vizsgálatunk központjában
szereplő talajadatbázis és talajtextúra különbség, a csapadékintenzitásban néhány ti-
zed mm/h különbséget mutat a bemutatott napra. A napi menet azonban egy olyan
mennyiség, mint a csapadék esetén nem elegendő információ az előrejelzés tekintetében.
Néhány példán keresztül ezért a területi eloszlásban bekövetkező változásokat is bemu-
tatjuk. A talajnedvesség csökkenésével a szenzibilis hőáram megnövekszik és a látens
hőáram lecsökken. E két, a konvekciót módosító mennyiség megváltozásának hatására,
ha a párolgás csökken, azt várnánk, hogy a lehulló csapadék mennyisége is csökken, de
ahogyan Hohenegger et al. (2009) tanulmányukban megmutatták, ez nem törvény-
szerű változás.
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Emlékeztetőül délnyugatról északkelet felé délelőtt meleg, majd délután hidegfront
vonult át a vizsgált napon, jelentősebb csapadékot többnyire a Dunántúlon és az északi
országrészben okozva.
A napi csapadékösszeg referenciafuttatáshoz képest vett különbségének területi
eloszlását tekintve (32. ábra) látható, hogy az esetek legnagyobb részében a pozitív
különbségek mellett negatív anomália húzódik. Ebből a csapadéksávok eltolódására kö-
vetkeztethetünk, melyek 50 km nagyságrendűek. Ugyanakkor a területi anomáliák nem
minden esetben egészítik ki egymást, mégis a napi menetben alig mutatkozik különbség.
Jó példa erre a talajtextúra megváltoztatására bekövetkező eltérés a csapadék területi
eloszlásában (32b. ábra). A Duna-Tisza közi homokháton megnövekedő látens hőáram
hatására intenzívebb zivatargócok alakultak ki, amelyhez nem kapcsolódik ugyanolyan
mértékű kompenzáló negatív különbség. Itt elmondható továbbá, hogy a légköri advekci-
ónak jelentős szerepe van a felszíni hatások transzportjában. Habár csak hazánk terüle-
tén végeztük a módosítást, a csapadékintenzitásban a határon túl is jelentős különbségek
mutatkoznak. A különböző futtatások között egyes párhuzamok felfedezhetőek, pl. a leg-
nagyobb anomáliák Szlovákia délnyugati részére jellemzőek, de ezzel együtt a területi
eloszlás változására nem mondhatunk ki szisztematikus egybeeséseket. A bemutatott
napra a legnagyobb modellterületen mutatkozó anomáliák a talajadatbázis (32a. ábra),
a talajparaméterek szórása (32f. ábra) és a talajtextúra (32b. ábra) hatására alakultak
ki. Leggyengébb befolyással a D futtatás bizonyult.
A heterogén napi csapadék területi eloszlások miatt verifikációs indexeket alkal-
maztunk a hidrofizikai paraméterek hatásának statisztikai vizsgálatához. A verifikációs
indexeket nemcsak a mérésekhez képest, hanem bármilyen általunk megválasztott re-
ferenciafuttatáshoz képest is számíthatjuk, így a modell érzékenységét adhatjuk meg.
Referenciaként általában az A betűvel jelölt futtatásokat tekintettük, ettől 2 esetben
tértünk el az értelmes összehasonlítás érdekében. A 4.2.1 fejezetben bemutatott 16 nap-
ra elkészítettük az ETS indexet és a Spearman korrelációt különböző csapadékintenzi-
tásokra. Mivel a későbbiekben felhasználandó mérésekből készített interpolált mezők 18
x 18 km felbontásúak, ezért a modell által szimulált csapadékot is erre a felbontásra, a
kriging módszerrel átszámolva vizsgáltuk. A teljes modellterületből egy maszkot hasz-
nálva, csak a Magyarországot lefedő pontokat vettük számításba. Mivel az így kapott
rácspontok száma jelentősen lecsökkent (257 db), ezért a vizsgált napok összessége által
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32. ábra: Különböző feltételek mellett becsült napi csapadékösszeg különbségek a
referenciafuttatáshoz képest, 2007.05.05-én.
meghatározott mintahalmazra készítettük el az elemzéseket.
A csapadékintenzitás szerinti megkülönböztetésre két okból volt szükség. Egyrészt
általában csapadékban gazdag napokat vizsgáltunk, melyek során nem volt ritka, hogy
az egész országban volt csapadék. Ilyenkor a csapadék meglétét jellemző index egységes
képet mutat a különböző futtatásokra. Habár e csapadékos napokon szinte minden-
hol volt csapadék, területi eloszlása igen széles skálán (0–70 mm/24h) mozgott, mely
csapadékgócok területi eloszlása már korántsem homogén. Másrészt a modell sűrűn ad
jelentéktelen (1–2 mm/24h) csapadékot olyan területekre, amelyek felett a felhőzet el-
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halad. Mindezt figyelembe véve a bemutatásra kerülő eredményekben 2 mm/24h-ként
tüntetjük fel a statisztikai mérőszámokat (33., 34. ábra). Az intenzitásokra számított
statisztikák, az adott intenzitás kategóriába minden az adott értékkel megegyező vagy
annál nagyobb intenzitással rendelkező rácspontra lettek meghatározva. Erre azért volt
szükség, mert különben a rendelkezésre álló minták száma igen kicsi lett volna. Akár
az ETS, akár a Spearman korrelációt tekintjük, látható, hogy az intenzitás növekedésé-
vel folyamatosan csökkenek a verifikációs mutatók értékei. Ez azt mutatja, hogy habár
a modellben csak a talajparamétereket változtattuk meg, az intenzívebb csapadékkal
jellemezhető zivatarok előfordulása széles skálán mozgott a különböző szimulációk és
napok során. Az y tengelyen az egyes futtatás párokat jelölő betűk vannak. Felülről le-
felé haladva az első kettő a talajadatbázisból eredő különbséget jellemzi a TAKI (X/Y)
és FAO (A/B) textúrák használata mellett. A következő két páros a Θf (A/C) és Θw
(A/E) eltérő definíciójából kapott különbséget írják le. Az ötödik sorban a rácson belüli
homogén talajnedvesség eloszlásból hatására megváltoztatott Θf (A/D) referenciafut-
tatáshoz vett összefüggése található. Az utolsó két sorban a megváltoztatott talajtextúra
eloszlás összehasonlítása van a HUNSODA (A/X) és az USDA (B/Y) talajadatbázisból
származó hidraulikai talajparaméterekkel. Minden egyes intervallumra a meghatározott
mérőszámokat sorba rendeztük és a sorszámuk alapján kaptak színt. A legnagyobb elté-
rést mutató számok kék színűek, majd csökkenő sorrendben cián, zöld, sárga, narancs,
piros és ibolya. Abban az esetben, ha századokra kerekítve ugyanolyan értékűek voltak,
akkor azonos színnel láttuk el őket, és kihagytuk a közbeeső színeket. Így lehetséges az,
hogy pl. adott intervallumon belül két zöld szín található és nincs sárga, csak az azt
követő narancs.
Az ETS indexeket tekintve (33. ábra) a legnagyobb érzékenységet a modell a talaj-
adatbázis különbözőségére mutatja, a TAKI-féle talajtextúra felhasználása mellett. Ezt
ugyancsak a talajadatbázis különbözősége követi, de a FAO textúra mellett. E két össze-
hasonlítás, minden csapadékintenzitás mellett egyértelműen rangsorolható volt. A két
típus közötti különbségek a csapadékintenzitástól függenek, legkisebb (0,01) a különbség
7 és 9 mm/24h intenzitásra, legnagyobb (0,16) 29 mm/24h felett. A talajadatbázisok
közti különbség után a talajtextúra hatásából eredő eltérés a legjelentősebb USDA pa-
raméterek mellett. Az összesített rangsorban elfoglalt helyet az intenzitásokra átlagolva
értelmezzük. Ha a leggyakoribb 1–10 mm/24h intenzitásokat tekintenénk, úgy a herva-
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dáspont más típusú meghatározása lenne a harmadik helyezett. A teljes intervallumra
tekintve ugyanakkor az A/D összehasonlítás a 4. átlagosan azonos ETS értékkel az
A/X összehasonlítással. A két legkisebb érzékenységet a szabadföldi vízkapacitás két
különböző típusú meghatározása mutatta.
33. ábra: A referenciafuttatáshoz viszonyított ETS-ek a vizsgált 16 napra.
A Speaman korreláció (34. ábra) az ETS-hez hasonlóan felhasználható az egyes mo-
dell futtatások összehasonlítására. Az ETS esetén az egyes rácspontokban akkumuláló-
dott csapadékmennyiséget vetjük össze a referencia és a vizsgált futtatásra. A Spearman
korrelációban a különbség az, hogy itt a rácsban akkumulálódott csapadékmennyisége-
ket sorba rendezzük és a kialakult sorrendekről állapítjuk meg, hogy milyen mértékben
különbözik a referencia adatsortól. A két elemző módszerrel kapott érzékenységi rangsor
nem különbözik jelentősen. A korrelációval becsült eltérések egyértelműbb képet mu-
tatnak az egyes vizsgált paraméterek hatására az MM5 modellben. Számítás nélkül,
szemmel látható módon elkülönülnek az egyes összehasonlításokra kapott eredmények.
Elmondható, hogy a Spearman korrelációval az ETS indexnél még azonos helyre sorolt
A/E és A/X közül a textúra módosításra volt érzékenyebb a modell. A korrelációbeli
különbségek kisebbek, mint az ETS indexbeliek. A talajadatbázis érzékenysége azonban
jelentősen eltér a többitől, 5 mm/24h esetén 0,05, 11 mm/24h esetén 0,11 29 mm/24h
felett már 0,35 a különbség az X/Y és legkisebb érzékenységet mutató összehasonlítás
között.
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34. ábra: A referenciafuttatáshoz viszonyított Spearman korrelációk a vizsgált 16 napra.
6.1.3. A modell verifikálása
Az előző alfejezetben bemutattuk, hogy a talaj hidrofizikai paramétereinek változ-
tatása a látens hőáramon keresztül, jelentősen befolyásolja az MM5 modellel szimulált
csapadék mennyiségét. A következőkben az érzékenységvizsgálatkor alkalmazott statisz-
tikai eljárásokkal bemutatjuk, hogy a modellel végzett szimulációk a valósághoz képest,
hogyan alakultak és hogy a modell talajparaméterekre való érzékenysége szignifikánsan
befolyásolja-e a szimulációkat. Ezen elemzéskor csak az A, B, X és Y futtatásokat vetjük
össze, tekintettel a talajadatbázis és a talajtextúra cserélésével kapott eredményekre.
Az ETS változása a korábbi tapasztalatokkal megegyező, a csapadékintenzitás nö-
vekedésével, értéke csökken (35. ábra). Tekintettel arra, hogy immár a mérésekkel vetjük
össze a modell számításait már nem tapasztalható olyan jó egyezés, az ETS maximális
értéke 0,27, mely 25 mm/24h intenzitás felett 0,05 alatti. A görbékkel jelölt ETS me-
netén látható, hogy a különböző futtatások közt a legkisebb különbség a 9–11 mm/24h
tartományban, a legnagyobbak pedig a 17–23 mm/24h között vannak. Az 1 mm/24h
csapadékintenzitáshoz tartozó ETS esetén a legjobb eredményt a B futtatás mutat-
ta, míg a HU paraméterekkel készített A és X futtatások a legrosszabbul teljesítettek.
Ezt követően azonban minden esetben az A vagy az X futtatások teljesítettek jobban.
Amint az érzékenységi vizsgálatban már hangsúlyoztuk a modell túl sok 0,1 mm/h kö-
rüli csapadékot ad a felhőzet átvonulásakor. Emiatt az 1 mm/24h-ra kapott eredmények
figyelmen kívül hagyhatóak. Kiemelendő, hogy a TAKI féle talajtextúra eloszlást hasz-
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nálva (X futtatás), a szimulált csapadékmező az 5 mm/24h csapadékintenzitást kivéve
minden esetben jobbnak bizonyult az A futtatáshoz képest.
Az ETS index nem rendelkezik szignifikancia vizsgálattal, ezért a Spearman korre-
láció segítségével próbáljuk megállapítani, hogy a HU paraméterekkel történt szimulá-
ciók szignifikánsan jobb eredményt adnak-e a 24 órás csapadékösszegre. A korrelációkat
itt is az érzékenységi vizsgálatokkal megegyező módon hajtottuk végre, csak a referencia
változott az interpolált mérési mezőkre. A 35. ábrán a különböző futtatásokra kapott
korrelációkat oszlopokkal jelöltük. A legmagasabb korreláció 0,5 feletti, míg 23 mm/24h
felett többnyire már a 0,1-et sem éri el. A Spearman korreláció esetén nem mondható
el, hogy a legkisebb feltüntetett intenzitásra az US paraméterekkel végzett futtatások
lennének a jobbak, ettől eltekintve azonban közel visszaadja az ETS indexben megfigyelt
tendenciákat.
35. ábra: ETS index és Spearman korreláció a vizsgált 16 nap összességére különböző
csapadékintenzitások mellett.
A legszigorúbb szignifikancia feltétel (p<0,01) mellett az X futtatás az egyetlen,
amely az A és az Y futtatástól különbözik (36. ábra). A különbözőség nagy a csapa-
dékintenzitások esetén mutatkozik, 17 mm/24h felett. Azonos textúra esetén (X/Y)
a különbség e feltétellel nem igaz a 25 mm/24h intenzitásra. További erősen szignifi-
káns különbség van a Spearman korrelációk közt a 3 mm/24h intenzitásra. Ez abból a
szempontból érdekes, hogy e csapadékintenzitás a leggyakoribb a mért csapadékra, és
erre a legjobb a modell beválása. Azonos paraméter táblázat (X/A) használatakor 25
mm/24h felett nincs szignifikáns különbség. Ha a szignifikancia feltételén gyengítünk és
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csak szignifikáns (p<0,05) eseteket keresünk, akkor további szignifikáns különbség lesz
az X/A összehasonlításában a legnagyobb csapadékintenzitásra. A paraméter táblázat
használatára FAO textúrával (A/B) 3-5 mm/24h intenzitásra jelentkezik szignifikáns
eltérés. A TAKI textúrával történő összehasonlításkor (X/Y) kibővül a szignifikáns kü-
lönbségek sora az 1, 5 és 13 mm/24h intenzitásokkal. Gyengén szignifikáns (p<0,1)
különbségek az X/Y esetén a 9, 11, 15 és 25 mm/24h intenzitás mellett figyelhetők
meg. Ezzel egy intenzitás kivételével – amely a 0,1-es határtól 0,002-del tér el – az egész
intervallumra elmondható, hogy TAKI textúra mellett a különböző adatbázisból szár-
mazó talajparaméterek szignifikáns különbséget okoznak az MM5 modellel szimulált 24
órás csapadékösszeg terén. A szignifikáns különbségek mértéke és száma FAO textúra
mellett kisebb, de nem elhanyagolható. Az A/B összehasonlításra az 1, 7 és 13 mm/24h
intenzitások lettek gyengén szignifikánsak és a p<0,05 feltételnek 2 további intenzitás
felel meg.
36. ábra: A jelölt futtatások közti nem szignifikáns különbségek valószínűsége
(kék=p<0,01; zöld=0,01<p<0,05; narancssárga=0,05<p<0,1; a félkövérrel a negatív
korreláció különbségeket jelöltük).
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6.2. A vízmérleg modellel végzett vizsgálatok eredményei
6.2.1. A modell verifikálása
A talajvízkészlet-becslő modell alkalmazhatóságát először a Debreceni Egyetem
Hajdúháton levő Agrometeorológiai Obszervatóriumának mért talajvízkészlet adatso-
rán teszteltük. A Debrecenre vonatkozó éghajlati elemeket a CRU adatbázisból vettük,
ezek az 47◦34’É és a 21◦34’K koordinátákhoz tartozó értékek. A szimulált és a mért
talajvízkészletek évi menetének 21 évre vonatkozó átlagát a 37a. ábra szemlélteti. Lát-
hatjuk, hogy az év folyamán a szimulált értékek – február és március kivételével –
nagyobbak (≈15mm) a mért értékeknél. Ezek ellenére ez nem jelentős (>50mm) túl-
becslés; főleg a téli, kora tavaszi hónapokban, mint ahogy ezt tapasztalhatjuk Ács et al.
(2007) munkájában. Ennek oka az, hogy a csöbör modelljükben a csapadék telítette
a talajt az alacsony párolgás miatt, és jelentős víztöbblet keletkezett. Ezzel szemben
jelen modellben a talajba kerülő víz idővel elvezetődik (elszivárog). Észrevehető, hogy
májustól szeptemberig a modellezett vízkészlet szórása kisebb, mint a mérésé. A mo-
dell jól adja vissza a vízkészlet abszolút minimumát márciusban, áprilisban, októberben
és decemberben. A maximumokat illetően az áprilisban, augusztusban, októberben és
a novemberben szimulált értékek kis (<10mm) hibával terheltek. A 21 év összes havi
értékeire a korreláció 0,782, a négyzetes hiba pedig 42,5 mm. Az átlagos évi menet mért
és modellezett értékei között a lineáris korrelációs együttható 0,969, a négyzetes hiba
pedig 16,4 mm.
A talajnedvesség átlagos évi menetének szimulálását az USA, Illinois államában
található 11 állomás 13, illetve 15 évére vonatkozóan a 37b. ábra szemlélteti. A szimu-
láció igen jónak minősíthető (R = 0,985). Áprilisban, valamint júliustól novemberig a
mért és modellezett átlagok közötti eltérés 5 mm/m alatti és az állomások vízkészleté-
nek a szórása is kicsi. Nagyobb különbségek (>10 mm/m) decemberben és márciusban
jelentkeztek, amikor a szimulált értékek felülbecsülték a mért értékeket.
A modellt a Champaign (Illinois, USA) állomás napi és 30 perces adatain is veri-
fikáltuk. A 30 perces időléptékű adatokat csak a csapadékra vonatkozóan használtuk. A
vízmérleg modellel kapott talajnedvességtartalom-változások (narancs) a Noah modellel
kapott eredményekkel (kék) együtt a 38. ábrán láthatók. A Noah és a vízmérleg modellel
kapott eredmények négyzetes hibája 47,7 és 46,8 mm rendre, lineáris korrelációs együtt-
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37. ábra: A szimulált és a mért vízkészlet (mm/m) évi menetének többéves átlaga a)
Hajdúháton és b) 11 Illinois állambeli (USA) állomáson (az oszlopok az átlagos szórást,
míg a függőleges vonalak a szórások abszolút maximumát és minimumát jelölik).
hatóik pedig 0,74 és 0,69. Elmondható, hogy a vízmérleg modell jobb, mint a Noah a
téli időszakban, ugyanakkor a vízmérleg modellel szimulált csapadék utáni vízkészlet
változások nagyobbak, mint a Noah és a mérések (fekete) esetében.
38. ábra: A szimulált és mért talajnedvesség Champaign (IL, USA) állomáson, 1998-ban.
88
6.2.2. A vízmérleg számított komponenseinek évi menete és függése a felszíni
tulajdonságoktól
A talajvízkészlet magyarországi átlagának évi menetét különböző fizikai féleségek
esetén a 39. ábra szemlélteti. Látható, hogy a vízkészlet minden talajtextúra esetén
márciusban maximális és szeptemberben minimális. A homok fizikai-féleséggel jellem-
zett rácspontok rendelkeznek a legkevesebb vízmennyiséggel. A vízkészlet-értékek nö-
vekednek a talaj átlagos szemcseméretének csökkenésével, mivel a hasznos vízkészlet is
növekszik. Az emelkedő sorrendből kivételt képez az agyagos vályog, mert e típus hasznos
vízkészlete a legnagyobb (6. táblázat), így a vízmérleg egyensúlya nagyobb vízkészletre
állt be.
39. ábra: A talajvízkészlet magyarországi átlagának évi menete a talaj különböző fizikai
féleségei esetén.
A relatív vízkészletek (Θ/Θs) évi ingása 15–25% (nem ábrázoljuk). A homok relatív
vízkészlete márciusban ≈45%, míg szeptemberben ≈25%. Relatív vízkészlete 15–20%-kal
kisebb a többi fizikai féleségé.
A tényleges párolgás területi átlagának évi menete (nem ábrázoljuk) – a Priestley-
Taylor képlet alkalmazása miatt is – a globál sugárzás függvénye; maximuma júniusban,
míg minimuma decemberben van. Éves menetét ugyanakkor befolyásolja a talajréteg-
vastagság is. A hatás elsősorban az áprilistól augusztusig terjedő időszakban jelentkezik,
mivel ilyenkor – a sugárzáson kívül – a növényzet párologtatása és a talajpárolgás is erős.
Télen a tényleges párolgás 1–10 mm/hó, míg nyáron 90–110 mm/hó a rétegvastagságtól
függően.
Nagyobb mértékű felszíni elfolyást (nem ábrázoljuk) csak a kötött, agyag fizikai
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féleségű talajok esetében tapasztaltunk. A nagy felszíni elfolyást az agyag esetében a
csapadékintenzitás mellett a többi textúrához képest, minimum 5-ször, maximum 40-
szer kisebb telítési vízvezető képessége magyarázza. A legnagyobb felszíni lefolyások a
júniusi csapadékmaximum idejében jelentkeznek, ekkor a felszíni lefolyás a csapadék
40–50%-a.
A felszín alatti lefolyás területi átlagának évi menetét különböző talajréteg-vastag-
ságok esetében a 40. ábra szemlélteti. Látható, hogy a termőtalaj rétegvastagsága erősen
befolyásolja a felszín alatti lefolyást. Ennek oka, hogy a hasonló intenzitású párolgás
és csapadék előfordulásakor a sekélyebb talajban kevesebb víz tárolódik, és több víz
szivárog a mélyebb rétegekbe. A felszín alatti lefolyás a téli hónapokban a legnagyobb,
amikor a párolgás a legkisebb. Télen a 80 cm-nél sekélyebb talajok esetén 20–25 mm/hó;
a 150 cm-nél mélyebb talajok esetén pedig 2–3 mm/hó. Januárban és februárban egy
törés figyelhető meg a mélybeszivárgás évi menetében. Ez annak az eredménye, hogy a
januárban hulló csapadék jelentős része hó formájában tárolódik a felszínen. A következő
hónapokban elolvadó hó értelemszerűen befolyásolja a mélybeszivárgást és a víztöbbletet
is.
40. ábra: A felszín alatti lefolyás területi átlagának évi menete különböző talajréteg
vastagságok esetén.
Esőzések után, amikor a talaj nedvességtartalma nagyobb, mint a szabadföldi víz-
kapacitás, víztöbblet keletkezik. A víztöbblet területi átlagának évi menetét különböző
földhasználati típusok esetén a 41. ábra szemlélteti. Víztöbblet fellépésekor nem a talaj
fizikai félesége vagy a rétegvastagság, hanem a felszínt borító növényzet a meghatározó
tényező. A keletkező víztöbblet mértékét a csapadék, a párolgás és a kezdeti talajvíz-
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készlet határozza meg. A kezdeti vízkészlet nagyságát illetően a talaj fizikai félesége
volt a meghatározó talajjellemző. A tényleges evapotranszspirációra – habár a talaj fi-
zikai félesége és a növényzet hatása is erős – a talaj rétegvastagsága bírt legnagyobb
hatással. A víztöbblet azonban sokkal inkább a földhasználati típustól függ, mintsem
a talaj fizikai féleségétől és a rétegvastagságától. A víztöbbletet nem közvetlen, hanem
közvetett hatások okozzák. Az erdős területekre természetesen több csapadék hullik,
mint a mezőgazdasági területekre, így azonos fizikai féleségű talajok esetében ez na-
gyobb lefolyást is eredményez. Az erdőkre jellemző sztómaellenállások is nagyobbak,
tehát nem csak a magasabb térszínen jellemző hőmérséklet, hanem a fiziológiai tulaj-
donságok miatt is kevesebbet párologtatnak, amely további nagyobb lefolyáshoz vezet.
A víztöbblet évi mentére a februári maximum, a májusi másodlagos maximum és az
októberi minimum a jellemző. Szimulációink alapján a legnagyobb víztöbbletet a nagy
minimális sztómaellenállás-értékekkel rendelkező tűlevelű erdők mutatták. A minimális
sztómaellenállás-értékek csökkenésével az átlagos havi víztöbblet-összegek is változtak.
41. ábra: A víztöbblet területi átlagának évi menete különböző felszínborítottságok
esetén.
6.2.3. A vízmérleg számított komponenseinek változása a XX. század során
A vízmérleg modellt Magyarország területén is futtattuk. A futtatásokat a XX.
századra végeztük el mind a HU, mind az US talajadatbázis esetén. A szimulált relatív
talajnedvesség-tartalom (Θrel = Θ/Θs) nyári évszakra (június, július, augusztus) vonat-
kozó átlagait a 42. ábrán láthatjuk. E relatív értékek 44% és 64% között változtak a HU
paraméterek esetében. Az US paraméterekkel kapott értékek ennél 2–5%-kal kisebbek.
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A Θrel mellett feltüntettük a Pálfai-féle aszályossági értékszámokat is (Pálfai, 2009).
Látható, hogy az összes aszályossági számmal jelzett évben a relatív talajnedvesség-
értékek kicsik. Az US talajadatbázissal kapott eredmények követik a HU talajadatbá-
zissal kapott talajnedvesség-változásokat, azonban a talaj átlagos vízkészlete jelentősen,
kb. 55 mm-rel kisebb. E jelentős különbség két eltérésre vezethető vissza: egyrészt a HU-
talajok hasznos vízkészlete, nagyobb, mint az US-talajoké (7. táblázat), másrészt hogy
az US-talajok vízvezető képessége kisebb, mint a HU-talajoké (6. táblázat), így a nagy
mennyiségben hulló csapadékból kevesebb jut be a talajba az US-, mint a HU-talajok
esetében.
42. ábra: Az átlagos nyári (június, július és augusztus) relatív talajnedvesség változása a
XX. században.
Az US-talajok HU-talajokhoz viszonyított kisebb vízvezető képességének hatása
a felszín alatti lefolyás példáján a 43. ábrán látható. Ugyanez a hatást, de a felszíni
elfolyásra vonatkozóan a 44. ábra szemlélteti. A HU-talajok felszín alatti lefolyása közel
ötször akkora, mint az US-talajoké. Ezzel összhangban van a felszíni elfolyással (DR),
amely nagyobb az US-, mint a HU-talajok esetében. A lefolyások értelemszerűen követik
a csapadék évközi változásait. A felszín alatti lefolyás évi összegének minimuma 20
mm/év körüli, míg maximuma 60 mm/év körül van a HU paraméterek esetében. Az
US paraméterekkel kapott értékek 2 és 20 mm/év között ingadoznak. A felszíni elfolyás
nagyobb skálán változik; 0–50 mm/év, illetve 0–20 mm/év között az US, valamint a HU
paraméterek esetén.
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43. ábra: A felszín alatti lefolyás évi összegének változása a XX. században HU- és
US-talajok esetén.
44. ábra: A felszíni elfolyás évi összegének változása a XX. században a HU- és az
US-talajok esetén.
6.2.4. A vízmérleg számított komponenseinek területi eloszlása
A tényleges evapotranszspiráció évi menete a talaj rétegvastagsága szerint alakul.
Ez az összefüggés típus megmutatkozik a talajvízkészlet évi átlagának területi elosz-
lásában (45a. ábra) is, amely 425–650 mm/év. A becsült párolgás Balaton környékén
volt a legkisebb a kis talajréteg-vastagságok miatt. Ez megfigyelhető a Fertő-tó kör-
nyékén, a Pilis, a Gerecse hegyeiben, a Budai-hegységben és a Pesti-síkságon is. Kicsi
továbbá az evapotranszspiráció a Nagy-Sárréten, a Dévaványai-síkon, a Kis-Sárréten és
a Maros-szögben, illetve több helyen a Tisza mentén. Ezeken a helyeken a tényleges
párolgás az agyag fizikai féleség jelenléte miatt kisebb. Nyáron ugyanis az esővíz nagy
része lefolyik, így a hasznos vízkészlet relatív értéke is csökken a párolgással együtt.
A tényleges párolgás legnagyobb éves értékei az ország délnyugati részén találhatók,
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ahol az éves csapadékösszeg is nagy. Azonban az Alpok-aljáéhoz képest kisebb tenger-
szint feletti magasságokon a léghőmérséklet párolgásnövelő hatása jobban érvényesül. Az
US-talajok esetén a párolgás (45b. ábra) szintén Balaton környékén a legkisebb (<475
mm/év). Az ETHU eloszlással egyetemben további kis (<500 mm/év) párolgás-értékek
vannak a Pesti-síkságon, illetve a Dévaványai-síkon és a Kis Sárréten. A párolgás legna-
gyobb értékei az ország délnyugati részén találhatók, ezek mintegy 40 mm/év értékkel
kisebbek a HU-talajokhoz képest. Területi eloszlásbeli különbségeket a párolgásban a
HU- és az US-talajok között a Nyírség térségében és a Duna-Tisza közén tapasztaltunk.
Itt az évi evapotranszspiráció kisebb 25–40 mm/év-vel a HU-talajokhoz képest.
45. ábra: A tényleges párolgás [mm/év] évi összegének területi eloszlása a) HU- és b)
US-talajok esetén.
Amint láthattuk a 44. ábrán, a felszíni elfolyás (DR) évi összege a HU-talajok
esetén igen kicsi. Száz év átlagára nézve (46a. ábra), az átlagot meghatározó nagy elfo-
lyással bíró területek jellemzően, a lápos kis Balaton és Fertő-tó környéke, az agyagos
Dévaványai-sík és a Kis- Sárrét. A legnagyobb DR értékek (>120mm/év) a felső Tisza
vidéki agyagos területekre (pl. Bodrog-köz, Takta-köz) jellemző. US-talajok esetén nagy
(>80 mm/év) elfolyás tapasztalható a lápos területeken, valamint a Felső-Tisza vidé-
kén, de az elfolyás jelentős a hegyekben és a Marcali-háton a durva vázrészek, illetve a
homok fizikai féleség jelenléte miatt is. E jelentős elfolyásbeli különbségek a rácspontok
számában is kifejezésre jut. A 0 mm/év-nél nagyobb elfolyással rendelkező rácspontok
relatív száma rendre 48%, illetve 15% a US-, valamint az HU-talajok esetén.
A felszín alatti lefolyás évi összegének területi eloszlását a 47. ábra szemlélteti.
Alakulásában a talajréteg vastagsága a legfontosabb tényező. A szinte lefolyástalan al-
földi területek ott vannak, ahol a rétegvastagság 150 cm-nél nagyobb. A legnagyobb
felszín alatti lefolyás értékek – ezek >100 mm/év felett vannak – a Balatont körülvevő
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46. ábra: A felszíni elfolyás [mm/év] évi összegének területi eloszlása a) HU- és b)
US-talajok esetén.
területeken mutatkoztak. A hegyekben és a rendkívül sekély-talajú vidékeinken (<60
cm) ezek az értékek 60–100 mm/év-nek adódtak. Az US-talajok esetén (47b. ábra), a
10 mm/év-nél kisebb felszín alatti lefolyásértékkel rendelkező területek az összterület
mintegy 70%-át teszik ki. A lefolyás a kis rétegvastagságú és homokos vályog textúrával
rendelkező területekre jellemző.
47. ábra: A felszín alatti lefolyás [mm/év] évi összegének területi eloszlása a) HU- és b)
US-talajok esetén.
A víztöbblet (S) évi összegének területi eloszlását HU-talajok esetén a 48a. ábra
szemlélteti. A modell által becsült víztöbbletet elsősorban a csapadék mennyisége ala-
kítja. A nyugati és az északkeleti országrészekben a legnagyobb, – 100–150 mm/év –,
míg az Alföld délkeleti részén ilyen víztöbblet nem mutatkozik. A víztöbblet igen kicsi
(<20 mm/év) ott, ahol a talaj rétegvastagsága is kicsi (pl. a Balaton vidéke, és a Vas-
Soproni völgység), mert a mélybe szivárgás elszállítja a talajrétegekből a víztöbbletet.
Hasonlóképpen ott, ahol a talaj fizikai félesége következtében nagy a felszíni elfolyás,
a víztöbblet kicsi vagy nincs is (pl. Bodrog-köz). Az US-talajok esetén a HU-talajokra
kapott területi eloszlás (48b. ábra) nem változik jelentősen; egyértelmű a csapadék ha-
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tása a vízmérleg összetevőkre. Ugyanakkor a hegységekben és dombságokban SUS 40–80
mm/év-vel nagyobb, mint az SHU .
48. ábra: A víztöbblet [mm/év] évi összegének területi eloszlása a) HU- és b) US-talajok
esetén.
A jellemzően tavaszi belvízen túl, a nyári aszály is éghajlatunk tipikus jellemzője.
A csapadék és a tényleges evapotranszspiráció különbségének területi eloszlását augusz-
tusban a 49a. ábra szemlélteti. E különbség az ország mintegy 90%-án kisebb, mint -10
mm/hó, mely az aszályra való érzékenységet mutatja. Ez az eredmény megközelíti a
Pálfai et al. (1998) által becsült 90%-os értéket. A leginkább aszállyal veszélyeztetett
(P -ET < -30 mm/hó) területek az ország középsői részein találhatók, a Pesti-síkság, az
agyag textúrával borított Tisza-Körös környéki területek kivételével. Az aszály-érzékeny
vagy a potenciálisan aszály-érzékeny területek eloszlása függ egyrészt a talaj fizikai féle-
ségétől (pl. Nagy-Sárrét), másrészt – különösen az izolált, egy-két pontra jellemző lokális
minimumoknál és maximumoknál – a földhasználati típustól. (pl. Duna-Tisza köze). Az
észak-amerikai talajparaméterekkel származtatott aszály érzékeny területek (49b. ábra)
az országnak kb. 85%-át fedik le. A 30 mm/hó-nál kisebb különbség mintegy 17%-os
különbséget mutat a két adatbázis esetére.
Ami a talajnedvességet illeti, a legszárazabb hónap a szeptember. E hónapban
a Θrel területi eloszlását a talajtextúra területi eloszlása határozza meg (50. ábra). A
legkisebb Θrel értékek (<30%) a homok és a durva vázrészek textúra esetén a jellemzőek.
A legnagyobb Θrel értékek (>50%) az ország nyugati részében, az Alpok-alján, a Mecsek
vidékén, az Északi-középhegységben és a Szatmári-síkságon találhatók. Az US-talajok
esetén (50b. ábra) az értékek átlagosan mintegy 5%-kal kisebbek, mint a ΘHUrel értékek,
de pl. a Dunántúli-dombságban ez az eltérés 10%-nál nagyobb.
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49. ábra: A csapadék és tényleges párolgás különbségének [mm/hó] területi eloszlása
augusztusban a) HU- és b) US-talajok esetén.
50. ábra: A relatív talajnedvesség [%] területi eloszlása szeptemberben a) HU- és b)
US-talajok esetén.
A területek belvíz-veszélyeztetettségét meghatározó tényezők az éghajlat, a dom-
borzat, a talaj, a sekélyföldtan, a hidrológiai viszonyok és a természetes növénytakaró
(Pálfai, 1994). Ezek közül a tényezők közül a modell nem veszi figyelembe a kiemelt
jelentőségű domborzatot és a hidrológiai viszonyokat. Emiatt a számított víztöbblet te-
rületi eloszlásán nem látható a belvíz-veszélyeztetettség, így pl. Felső-Tisza környéki
tájakon, a Jászság és a Nagykunság egy részén és Körösök vidékén (Pálfai, 2005).
Ugyanakkor a márciusi, 1 m-es mélységű talajszelvényre vonatkozó vízkészlet-értékek
igen nagyok (>325 mm/m) a fent említett területek mindegyikén. Ez jól látható az 51a.
ábrán. Úgyszintén nagy (>350 mm/m) vízkészlet-értékek figyelhetők meg a Hanság, a
Tolnai-Sárköz, a Zalai-dombság és a Belső-Somogy kivételével a Dunántúli-dombság te-
rületén, illetve az Északi-középhegységben. A legkisebb vízkészlet-értékek – ezek ≈225
mm/m értékűek – a Duna-Tisza közén, a Pesti-síkságon és a Bakonyban találhatóak.
Az US-talajok esetén a vízkészlet mintegy 50 mm/m értékkel kisebb, mint a HU-talajok
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esetén (42. ábra). E különbség márciusra is igaz (51b. ábra). Ugyanakkor egyes terüle-
teken, pl. a Nagykunság déli vidékein, a Dél-Dunántúli dombságban, a Körösök vidékén
ennél nagyobb eltérés is tapasztalható.
51. ábra: Az 1 m-es mélységű talajszelvény vízkészletének [mm/m] területi eloszlása
márciusban a) HU- és b) US-talajok esetén.
A relatív talajnedvesség értékein keresztül szemlélve a márciusi telített talajálla-
potot (52. ábra), azt mondhatjuk, hogy a talaj telítettebb a HU-, mint az US-talajok
esetében. A legnedvesebb talajok (>70%) a Dunántúli-dombságban, Alpok-alján és a
Szatmári síkon találhatók. További nagy (>55%) relatív nedvességű talajok a Tisza, a
Keleti-főcsatorna és a Körös mentén vannak. US-talajok esetén (52b. ábra) a 70%-nál
nagyobb Θrel értékű területek a Hanságban, a Zalai dombságban, a Körösök vidékén, a
Szatmári síkon és az Északi-középhegység egyes részein találhatók.




A talaj hidraulikus tulajdonságai alapvetően határozzák meg a hidrológiai ciklus
elemeit. A felszín és a légkör közötti kölcsönhatás következtében a csapadékot is befo-
lyásolt e tulajdonságok által. A csapadékra gyakorolt hatást az MM5 időjárás előrejelző
modellel vizsgáltuk. Az elemzéseinkben 16 napra készítettünk szimulációkat. Ezek közül
a napok közül 3 napon a Kárpát-medence térségében elhelyezkedő ciklonhoz, 4 napon
a hideg front átvonulásához, 4 napon a nyári időjárásra jellemző helyi zivatargócok ki-
alakulásához, 1 napon a délnyugati instabilitási vonalhoz és 4 napon a meleg-nedves
szállítószalaghoz kapcsolódik csapadékesemény. A modellezett napi csapadékösszegeket
csapadék-mérőedényes mérésekkel vetettük össze ETS-t (Equitable Threat Score) és
Spearman korrelációt számolva.
Elsődlegesen, a céljainknak megfelelően, a talaj hidrofizikai tulajdonságai közül az
eltérő adatbázis (FAO és TAKI) alapján meghatározott talajtextúra eloszlás és az eltérő
talajadatbázis (USDA és HUNSODA) alapján meghatározott talajparaméter együttes
hatására megváltozó konvektív csapadék területi eloszlását vizsgáltuk. Emellett elemez-
tük továbbá a különböző módszerekkel meghatározott szabadföldi vízkapacitásnak és
a hervadáspontnak, a talajnedvesség-tartalom rácson belüli eloszlásának és a kezdeti
talajnedvesség-tartalom értékeknek a konvektív csapadékra kifejtett hatását. Mivel a
párolgás nemcsak a talajtól, hanem a növényzettől is függ, további érzékenységi vizs-
gálatokat készítettünk a növényi párolgást befolyásoló levélfelületi index, a minimális
sztómaellenállás változásaira.
Eredményeink közül a következők a fontosabbak:
• A HUNSODA és az USDA talajadatbázisból meghatározott talaj paraméter-értékek
között szignifikáns különbség van. A HUNSODA paraméterek által meghatározott
talaj átlagosan, mintegy 55 mm/m-rel nagyobb hasznosítható vízkészlettel ren-
delkezik, mint az USDA paraméterekkel meghatározott talaj. Amellett, hogy a
hasznosítható vízkészlet átlagosan nagyobb, a telítési talajnedvesség-tartalom és
a szabadföldi vízkapacitás is rendre nagyobb mindegyik textúrára vonatkozóan
(30–170mm/m-rel). A Campbell-féle porozitási index, az USDA adatbázisban az
agyagos textúrákra irreálisan magas értéket mutat (≈10–12), ez a HUNSODA
adatbázis alapján lényegesen kisebb (≈5–6).
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• A tényleges talajnedvesség vagy a relatív hasznosítható vízkészlet megváltozta-
tása minden esetben a csapadékzónák eltolódásával és a csapadék intenzitásának
megváltozásával járt. E megfigyelés megfelel Pan et al. (1996) eredményeinek.
• A konvektív csapadékra gyakorolt növényi hatások összemérhetők voltak egymás-
sal, és e hatások egyes esetekben nagyobbak voltak, mint a talajadatbázis különbö-
zőségéből eredő hatás. Meg kell jegyeznünk azonban, hogy a növényi paramétereket
igen széles skálán változtattuk, melyek normál körülmények között nem fordulnak
elő.
• A talajtulajdonságok fontossági sorrendbe állíthatók a konvektív csapadék talaj-
tulajdonságokra való érzékenységének mértéke szerint. A különböző talajadatbá-
zisokból származtatott talajparaméter-értékekre való érzékenység kiemelkedően
nagy. Annak ellenére, hogy ez függött a felhasznált talajtextúra területi elosz-
lásától, ez bizonyult a leginkább befolyásoló tulajdonságnak. E hatást követte a
már említett talajtextúra területi eloszlásának hatása. A harmadik és a negyedik
helyen álló hatás a hervadáspont, illetve a szabadföldi vízkapacitás parametrizá-
lásának a hatása. A legkisebb érzékenységet a talajtulajdonságok rácson belüli
területi eloszlásának hatása eredményezte.
• A talajtanban ismert (Schaap & Leij, 1998; Pachepsky & Rawls, 1999),
hogy jobb eredmények érhetők el a talajnedvesség modellezésében a lokális, mint
a globális adatbázis használatával. A meteorológiai alkalmazásokban a csapadék
verifikációja során ugyanerre a következtetésre jutottunk, vagyis a szimulált és a
mért értékek között jobb egyezés érhető el csapadék szimulációjában a hazai, mint
a globális talajtextúra területi eloszlás és talajparaméter együttes használatával.
A klimatológiai vizsgálatokban használt modellünkhöz igyekeztünk minél kevesebb
meteorológiai adatot felhasználni.
• Megállapítottuk, hogy legalább 4 változó szükséges. E három változó a 2 méteres
léghőmérséklet, a csapadék, egy légnedvesség-mutató pl. relatív nedvesség vagy
parciális vízgőznyomás, valamint a beérekező sugárzás mennyiségének mutatója.
Amennyiben rendelkezésre áll több adat, pl. szélsebesség vagy légnyomás, akkor
ezek is felhasználhatók a modellben. Napi vagy rosszabb időbeli felbontású adatok
esetén a hőmérséklet napi ingása is szükséges.
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• Tekintettel arra, hogy a klimatológiai adatbázisokban az adatok általában havi
léptékűek, ezen adatokra időbeli leskálázást is alkalmaztunk. A leskálázásban a
legnagyobb problémát a csapadék okozta. E vizsgálatban a csapadék időbeli elosz-
lását a magyarországi napi csapadék gyakoriságához igazítottunk.
• A modell 30 perces időlépcsőt használ; a talajnedvesség mező kezdeti értékeit,
pedig iterációval állítja elő. Több éves (10–100) vizsgálatainkban a modell 1–2 év
alatt elérte az egyensúlyi állapotot a kezdeti talajnedvességtől függetlenül.
• A verifikáció alapján elmondható, hogy a modell alkalmazható 30 perces léptékben
a havonta rendelkezésre álló adatok esetén is, de a nagyobb pontosságot a havi
talajnedvesség-értékek verifikációjával értük el.
• A felszín tulajdonságai közül felhasználtuk a talaj fizikai féleségét, mely megha-
tározza a hervadáspontot, a szabadföldi vízkapacitást, a telítési talajnedvességet,
a Campbell-féle porozitási indexet, a telítési vízpotenciált és a telítési vízvezető-
képességet. A modell bemenő adatként használja még a termőtalaj vastagságát. A
felszíni borítottság bevezetésével, pedig a párolgás függ a havonta változó levélfe-
lületi indextől és a minimális sztómaellenállástól.
A vízmérleg összetevők szimulációját Magyarország területén a XX. században a
CRU TS 1.2 adatbázis alapján végeztük el. A HUNSODA és az USDA paraméterekkel
készített, Magyarország területére vonatkozó átlagok nem mutattak jelentős különbséget
– kivéve a talajnedvességet. Területi eloszlásaik ezzel szemben eltérnek.
• A különböző vízmérleg-összetevők évi menete különböző felszíni tulajdonságoktól
függ. A talajnedvesség és a felszíni elfolyás a talajtextúrától, a felszín alatti lefolyás
a rétegvastagságtól, a víztöbblet a felszínborítottságtól. A párolgás évi menetét
leginkább a beérkező sugárzás szabályozza, de a rétegvastagságtól való függés is
észrevehető.
• A talajnedvesség egyensúlyi állapota függött a használt talajparaméter-együttestől.
Így a HUNSODA-szimulációk vízkészlete átlagosan 50 mm/m-rel nagyobb, mint
az USDA-szimulációk vízkészlete. A verifikációt mindig a lokális talaj paraméter-
értékekkel tudtuk sikeresen elvégezni. Így, az USA-beli verifikációknál az USDA,
míg a debreceni verifikációnál a HUNSODA paraméter-értékek használata adott
jó eredményeket.
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• A HUNSODA és USDA paraméter-értékek közötti különbség 10–30 mm/év kü-
lönbséget eredményezett a vízmérlegben, a felszíni elfolyásban és felszín alatti
lefolyásban. A különbséget főleg a talajok porozitásbeli különbségei okozták; az
USDA paraméterekkel meghatározott talaj könnyebben vezeti el a vizet, így ki-
sebb lesz az elfolyás és nagyobb a lefolyás, mint a HUNSODA paraméterek esetén.
A nagyobb mélybe szivárgás következtében a rendelkezésre álló talajnedvesség és
a párolgás is nagyobb lesz.
Akár az MM5-tel végzett, akár a vízmérleg modellel készített szimulációkat tekint-
jük, elmondhatjuk, hogy a talajparaméter-értékek pontos meghatározása fontos rész-
feladat a felszín-légkör kölcsönhatási folyamatok leírása során. Habár több módszer áll
rendelkezésre egyes paraméterek meghatározására, a megfelelő talajadatbázis kiválasz-
tása nagy jelentőséggel bír, mivel igen erősen meghatározza a talajnedvesség becslését
és végső soron a planetáris határrétegben zajló folyamatokat.
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8. Köszönetnyilvánítás
Hosszú volt az elmúlt öt év, mire a dolgozat elkészült, melyben sokan voltak segítségemre,
a teljesség igénye nélkül köszönném meg ezt nekik ... remélem senki fontos nem maradt ki.
Első sorban témavezetőimet illeti köszönet. Ács Ferencet, amiért bízott bennem és foly-
tonos támogatásával elősegítette szakmai fejlődésemet. Ezúton is szeretnék tőle elnézést kér-
ni, hogy a nyugodt, csendes napjait „kicsit” felforgattam az irodáját félig elfoglalva. Horváth
Ákost, mert valahányszor leutaztam konzultációra vagy dolgozni Siófokra mindig úgy tűnt,
mintha vizsgáznék. Emiatt állandóan igyekeztem ismereteim tárházát bővíteni, mely nélkül
most lényegesen kevesebbnek érezném az elvégzett munka gyümölcsét. Ha nem is témavezető,
de nem hagynám ki Rajkai Kálmánt sem a felsorolásból, aki talajtani vonatkozásban minden
tőle telhetőt megtett, hogy ragadjon rám valami a talajszemcséken kívül. Habár nem tud ma-
gyarul, Franz Rubeltnek is köszönöm, hogy vezetése alatt Bécsben több statisztikai módszer
csínját–bínját sajátíthattam el.
Bartholy Judit tanszékvezető asszonynak is köszönettel tartozom, hogy megadta a le-
hetőséget a tanszéken való doktori tanulmányaim elvégzéséhez. Az elmúlt évek támogatása
rendkívül sokat jelentett számomra, melyet igyekszem kellő módon viszonozni.
Témavezetettjeimnek köszönöm, hogy kitartottak mellettem minden idő- és „elme”-za-
varom ellenére, amivel a doktori írás is könnyebben haladt. Különösen Borinak, akinek té-
mavezetése nagyon jó élmény volt, óriási segítségnek bizonyult a doktori melletti kutatásban,
szó nélkül végezte a egyéb rabszolgamunkákat és még arra is hajlandó volt, hogy e dolgozat
helyesírási hibáit átnézze.
A doktori sokszor múlik a jó munkakörnyezeten is, amelyben a Meteorológiai Tanszék
verhetetlen. A nemzetközileg is elismert oktató-kutatók szakmai tanácsai mellett az emberi
oldal sem veszik el. Ebben kiemelt szerepe volt Editnek és a „Csajoknak” (Csilla, Dalma,
Ildi és Orsi), akik bármikor képesek voltak helyre állítani a lelki egyensúlyt és sok vidám órát
köszönhetek nekik (utóbbiból Robi és Zoli is kivette a részét). Köszönöm a Siófoki Meteorológiai
Obszervatórium munkatársainak is, akik mindig szívesen fogadtak, segítettek és láttak el ágy-
félével és fürdőszobával, amikor ott volt dolgom.
Természetesen köszönöm családom és barátaim támogatását, akik birkatürelemmel és
megértéssel viselték, ha nagyon háttérbe szorultak ... vagy elutaztam és vigyázni kellett a
hisztis macskámra.
A doktori munka az OTKA K-81432, T-043695 sz., valamint az Európai Unió és az euró-
pai Szociális Alap társfinanszírozásával a TÁMOP-4.2.1/B-09/1/KMR és a TÁMOP-4.2.2./B-
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ÖSSZEFOGLALÓ
A HUNSODA talajadatbázis alapján 12 talajtextúra hidrofizikai talajparamétereit
határoztuk meg. E talajparamétereket összehasonlítottuk a globálisan használt USDA
adatbázis paramétereivel. A paraméterek különbözőségéből eredő hatásokat vizsgáltuk
az MM5 modellel a szimulált csapadékmező változására nézve, illetve egy saját készítésű
vízmérleg modell komponenseit tekintve. Emellett az MM5 modell egyéb talajparamé-
tereinek (talajtextúra, szabadföldi vízkapacitás, hervadás pont, rácson belüli tulajdon-
ságok eloszlása) érzékenységi vizsgálatát is elvégeztük a napi csapadékmezőre nézve.
Az MM5-tel végzett vizsgálatok validációjához az OMSZ csapadékméréseit a mo-
dellel összevethető rácsra interpoláltuk Kriging módszer segítségével. Magát a validációt
és az érzékenységi vizsgálatot a nemparametrikus Spearman korreláció és az ETS be-
válási index használatával végeztük. A vizsgálat során 16 esettanulmányra készítettük
a szimulációkat, melyek 2005–2007 nyarának egy-egy lokális vagy nagytérségű, de kon-
vektív csapadékot hozó időjárásának eredményeképpen alakult ki csapadék. A vízmérleg
modellt 3 adatbázisra validáltuk: 1991–2006 között 11 USA-beli állomás havi, 1998-as
évre 1 USA-beli állomás 30 perces/napi, valamint 1972–1992 között a Debreceni Agro-
meteorológiai Obszervatórium havi adataira. A talajadatbázis érzékenységre vonatko-
zó vizsgálatainkat a CRU TS 1.2 adatbázissal végeztük el Magyarország területére, az
1901–2000-es időszakra.
A vizsgált talajparaméterek között a rendelkezésre álló vízkészletben és a talaj
vízelvezető képességében mutatkozott jelentős különbség. Ennek következtében az MM5
szimulációkkor a felszín párolgása kisebb lett a HUNSODA paraméterekkel, mely a
felszíni hőmérsékletben és harmatpontban, a légkör labilitásában játszott szerepet. A
szimulált csapadékmezőkben általában kb. 50 km-es eltolódás volt megfigyelhető, de új
lokális cellák is megjelentek. A talaj tulajdonságainak tekintetében a csapadékmezőben
a talajadatbázisok közti eltérés a talajtextúra területi eloszlásánál nagyobb különbsé-
get eredményezett. Elmondható, hogy a hazai adatbázisból származó talajtextúra és
talajparaméterekkel a szimulált csapadékmező a mérésekhez közelibb eredményt adott.
A vízmérleg évi menetében a talajadatbázis hatása elhanyagolható volt, de a területi
eloszlásban főként a felszíni elfolyás és a felszín alatti lefolyás tekintetében átlagosan évi
20–40 mm különbség volt megfigyelhető.
Az eredmények jól mutatják, hogy a felszín-légkör kölcsönhatás regionális vizsgá-
latában a lokális adatokból származó talajparaméterek használata indokolt.
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SUMMARY
The soil hydraulic parameters have been determined from the HUNSODA soil
database for 12 soil textures. These parameters have been compared to the globally used
USDA soil parameters. Effects originating from the differences between the parameters
were analysed with the MM5 model on simulated convective precipitation fields and on
soil water budget components with an own constructed model. Furthermore a sensitivity
analysis of other soil properties (soil texture, field capacity, wilting point and distribution
of soil parameters in a grid) was made with the MM5 model on the daily precipitation
fields.
Validation of the MM5 simulations was done with precipitation measurements of
the HMS interpolated to comparable grid with Kriging. The validation and the sen-
sitivity analysis itself consisted of calculation of nonparametric Spearman correlation
and ETS skill scores. Simulations have been carried out for 16 selected days from the
summers of 2005–2007 when local or large scale convective precipitation occurred. The
water budget model have been validated to 3 databases: between 1991–2006 for 11 US
station with monthly, for the year 1998 1 US station with 30 minutes/daily and bet-
ween 1972–1992 for the Agrometeorological Observatory of Debrecen with monthly data.
Sensitivity analysis for the soil database use has been carried out with the CRU TS 1.2
database over Hungary for the 20th century.
From the analysed soil parameters significant differences were found in the avai-
lable soil water content and soil water conductivity. As a result during the MM5 simula-
tions the evapotranspiration of the surface became smaller with HUNSODA parameters,
which played role in the surface temperature and dew point and causing differences in
the instability of the lower atmosphere. In the simulated precipitation fields on average
a 50 km shift was observed, but new local cells also appeared. Considering the effect
of soil properties on precipitation fields the difference in soil parameters caused grea-
ter changes than in soil texture. It can be said that the simulated precipitation fields
were closer to observations when soil texture and soil parameters of Hungarian origin
database was used. In case of the yearly course of soil water budget the effect of soil
database was negligible, but in case of spatial distributions mainly in surface runoff and
infiltration on average 20–40 mm/year difference was observed.
The results show that in the regional analysis of surface-atmosphere interactions
the use of locally derived soil parameters is justified.
